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ПРЕДИСЛОВИЕ 


Океанологическими наблюдениями последних лет обна- 
ружена столь значительная синоптическая и междугодичная измен- 
чивость динамического и термодинамического состояния океана 
(течений и полей температуры и солености), что стала ясной необ- 
ходимость в синоптической службе наблюдения и прогнозирования 
этой изменчивости для обслуживания ряда видов деятельности че- 
ловека на океане. Создание такой службы потребует проведения 
широких океанологических исследований, технических разработок 
и организационных мероприятий. При планировании этой работы 
желательно исходить из сводки имеющихся фактических данных и 
теоретических представлений о важнейших нестационарных про- 
цессах в океане. Составление такой сводки и является целью на- 
стоящей книги. 

Направленность к крупным, хотя бы и кажущимся далекими, 
практическим целям научно-технического прогресса человечества, 
достижение которых требует глубокого проникновения в законы 
природы, — это и есть, по нашему мнению, определение фундамен- 
тальных научных исследований. Представляется, что такая целеуст- 
ремленность должна быть основным принципом планирования 
в науке, позволяющим обеспечить условия для научных открытий 
(тогда как запланировать заранее их содержание невозможно). 
Знания и средства, необходимые для достижения крупной цели, об- 
разуют промежуточные цели, им в свою очередь предшествуют цели 
третьего порядка и т. д., и план решения фундаментальной научной 
проблемы приобретает характер сетевого графика, который, может 
быть, и изменится в результате новых открытий, но составлять его 
необходимо. Этой методологии мы и пытались придерживаться в на- 
стоящей книге. 

Рассматривая как основной объект Мировой океан в целом, мы 
во всех главах анализируем условия в открытом (глубоком) 
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океане, оставляя в стороне специфические условия прибрежных 
мелководий, требующие стдельного рассмотрения. 

Общий план книги, а также инициатива в ее написании принад. 
лежат А. С. Монину. Отдельные разделы книги первоначально Писа- 
лись различными авторами (это авторство отражено в оглавлении), 
но все они затем подвергались совместному обсуждению и дора- 
ботке. В целом книга представляет собой коллективную моногра- 
фию, что, по нашему мнению, гораздо выгоднее для читателей, чем 
даже тематические сборники статей, написанных независимо друг 
от друга. 

По каждому разделу книги имеется обширная советская и зару- 
бежная литература, разбросанная по многочисленным журналам, 
Однако цитируемая нами литература не претендует на историзм и 
полноту. Она содержит как работы, представляющиеся нам наибо- 
лее важными и интересными, так и источники, имеющие лишь иИЛЛЮ- 
стративное значение. Из зарубежных работ наиболее широко мы 
использовали отличную книгу О. Филлипса «Динамика верхнего 
слоя океана» и серию оригинальных работ У. Манка, внесших круп- 
ный вклад в наши знания по многим разделам этой книги. 

Авторы благодарны В. А. Буркову за участие в написании гл.2, 
С. С. Войту за участие в написании $ 4.3, Б. Н. Филюшкину за на- 
писание $ 4.4, К. Н. Федорову за полезное обсуждение $ 3.4, 
а также Е. Г. Агафоновой, Е. П. Беловой, Л. М. Беловой, Н. С. Бог- 
дановой, А. Н. Дьяконовой, Л. И. Лаврищевой, В. А. Самсоновой 
иТ. А. Якушевой за помощь в оформлении рукописи. 

Особую признательность мы выражаем нашему рецензенту 
А. М. Яглому за многочисленные полезные советы и предложения. 


СПИСОК ОБОЗНАЧЕНИЙ 


Смысл нижеследующих обозначений не меняется на протяжении всей книги. 


х, у, =— декартовы координаты в пространстве 
х, у — горизонтальные координаты 
х (х, у, 0) — радиус-вектор в горизонтальной плоскости 
2 — вертикальная координата; отсчитывается от невозмущенной 
поверхности океана вниз (если не оговорено противное) 
# — время 
АД — оператор Лапласа в пространстве 
А, — оператор Лапласа на плоскости х, У 
А;— оператор Лапласа на поверхности сферы единичного ра- 
диуса 
У — оператор градиента в пространстве 
у.„— оператор градиента на плоскости %, У 
ФУ — оператор дивергенции в пространстве 
то — оператор ротора, или вихря, в пространстве (правое вра- 
щение) 
гоЁ, — вертикальная компонента вектора вихря 
5 — ускорение силы тяжести 
О — вектор угловой скорости вращения Земли 
© =|@| — величина угловой скорости вращения Земли 
Х — параметр Кориолиса 
8 — широтное изменение параметра Кориолиса 
М — частота Вайсала—Брента 
и — вектор скорости 
и, 9, ® — соответственно зональная, меридиональная и вертикальная 
компоненты скорости 
р — давление 
$ — плотность 
Т —температура в °С (если не оговорено противное) 
К (Ёх, Ру, 0) — горизонтальный волновой вектор 
№х, Ву — соответственно волновые числа по осям хиу 
в=|К| — величина горизонтального волнового вектора (горизонталь- 
ное волновое число) 
(Ех, №у, Г) — волновой вектор 
1 — вертикальное волновое число 
%=|х| — величина волнового вектора (волновое число) 
® — частота 
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ГЛАВА 


ВВЕДЕНИЕ 


1.1. Практическое значение изменчивости океана 


Все виды нестационарных процессов в океане тем или 
иным образом отражаются на деятельности человека. Это относится 
даже к процессам самых малых масштабов. Так, для формирова- 
ния естественной биологической продуктивности океана, доходы 
с которой человек снимает главным образом в виде уловов морской 
рыбы (причем они составляют в настоящее время около трех чет- 
вертей хозяйственных доходов от океана [1]), по-видимому, суще- 
ственны процессы образования и эволюции неоднородностей тонко- 
слоиной вертикальной микроструктуры океана, поскольку, по Вино- 
градову, Гительзону и Сорокину [2], лишь наличие неоднородностей 
обеспечивает существование зоопланктона, являющегося необхо- 
димым звеном в пищевых цепях для более крупных морских живот- 
ных (при однородном распределении своей пищи — фитопланк- 
тона — рачки зоопланктона должны были бы затрачивать на пере- 
т в поисках пищи больше энергии, чем эта пища может 

Турбулентность, существующая внутри слоев вертикальной мик- 
роструктуры, вызывает более быстрое, чем молекулярная диффузия, 
всевозможных примесей, как по- 


использования энергии волне 
образцы волновых генераторов электропитания для морских буев. 
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Роль приливов общеизвестна — с ними нельзя не считаться в ра- 
боте портов и в навигации и рыболовстве в прибрежных районах. 
Несмотря на большие и медленно окупающиеся капиталовложения, 
в отдельных районах могут быть перспективны приливные электро- 
станции; приливный цикл их работы можно использовать для при- 
бавления мощностей к единым энергетическим системам в часы 
пик. Опыт их сооружения и эксплуатации имеется во Франции, где 
в устье р. Ранс построена промышленная ПЭС мощностью 
240000 кВт, и в СССР (опытная Кислогубская ПЭС мощностью 
400 кВт на Кольском полуострове, сооруженная из блоков, достав- 
ленных на плаву по методике инженера Бернштейна). Оценка прак- 
тического значения внутренних волн еще остается делом будущего. 
Приливные и инерционные колебания вносят заметный вклад в из- 
менчивость течений, что иногда полезно учитывать в навигационной 
практике. 

Наибольшее внимание в настоящее время следует уделить круп- 
номасштабной (синоптической, внутригодичной и междугодичной) 
изменчивости океана, в прогнозах которой уже сейчас нуждаются 
навигация надводных и подводных судов, морское рыболовство 
и практика долгосрочного прогнозирования погоды [4]. 

Навигация нуждается, конечно, прежде всего в знании фактиче- 
ских течений, причем ясно, например, что для подводных судов эта 
нужда будет расти с увеличением длительности их пребывания под 
водой. Между тем даже имеющиеся немногочисленные и отрывоч- 
ные фактические данные уже теперь решительно свидетельствуют 
о том, что размах синоптической изменчивости течений вполне мо- 
жет быть сравним с самими течениями не только в известных райо- 
нах меандров сильных течений, но, возможно, и почти всюду в Ми- 
ровом океане (см. на рис. 1.1.1 пример синоптической изменчивости 
Северного Пассатного течения). Очевидно, что при столь сильной 
изменчивости нельзя ориентироваться на средние течения, изобра- 
жаемые на климатических картах в атласах океанов, и нужны си- 
ноптические (многонедельные) прогнозы течений. Для такого прог- 
нозирования потребуются, во-первых развитие гидродинамической 
теории синоптических процессов в океане (по-видимому, прежде 
всего волн Россби), для чего еще сильно недостает фактических 
данных об этих процессах, и, во-вторых, оперативное получение на- 
чальных данных, т. е. синоптическое глобальное наблюдение Миро- 
вого океана. Решение этих двух задач является одной из важней- 
ших проблем современной океанологии. 

Синоптические прогнозы течений, температуры и солености верх- 
них слоев океана нужны и морскому рыболовству, но требования 
последнего шире — оно нуждается также и в более краткосрочных 
прогнозах концентрации рыбных косяков, и в прогнозах междуго- 
дичной изменчивости ряда океанологических полей, являющихся 
экологическими факторами динамики популяций промысловых 
рыб. Этими вопросами занимается промысловая океанология, ко- 
торую Беренбейм [6] определяет, как науку о влиянии океанологи- 
ческих факторов на урожайность, численность и поведение морских 
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промысловых организмов, с целью разработки океанологичек, 2 „в 
ИХ и 


основ промысловых прогнозов. . 
Первые монографии по промысловой океанологии опубликова 
Книповичем (1938) и Ижевским (1961); современное соетои я 
этой науки изложено в книге Хела и Левасту [7]. Наиболее Вань $ ее 
из океанологических полей в промысловой океанологии считает, ре № 
поле температуры. Установлено, что некоторые виды рыб Щущаь Е д 
температурные различия с точностью до 0,03° С. Температура мы ро и”. 
яет на созревание половых продуктов рыб и потому на сроки и Места рем. 


хм ЗУ р оли 
1000 


28.1 


п 

нереста, на срок ее 

И ее иж икры (приблизительно обратно про- в С 

ее ратуре), на выживаемость личинок (растущую ма, 
ратуроий), на развитие планктонной ко й 

их кормовую активность, обмен веществ и ОАО базы о рыб, на а, 

температурах выше оптимальной). С АЕ неся при а 


ильные скачкообразные изме- 
жа температуры могут приводить к массовым = р 
о-видимому, у каждого вида Рыб имеются оптимальные темпе- 


ратуры их существования, разные 

тия, которые вместе с и ны, Среесии жк 

оны и глубины наибольшей концентрации рыбных Е ыы ай 

может возникать вопрос о выборе между наиболее Ве в 

температурами и количеством и качеством кормов нь, веро- 
. 
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ческих 
кован . ятно, разрешается со значительным статистическим разбросом). 
стояние В качестве примера на рис. 1.1.2 указаны оптимальные температуры 
ажным для ряда промысловых рыб у берегов Японии, по данным Уда [8]. 
и таетс Узкие интервалы оптимальных температур легче всего найти в 30- 
| я нах термических фронтов, где имеются большие горизонтальные 
Ущают градиенты температуры (и в «карманах», или прослойках, холод- 
Ра вли- ной воды, образующихся, например, при обособлении меандров на 
И места 
Треска 
Минтай 
Палтус 
Камчатский краб 
Сельдь 
Лосось 
Одноперый терп 
Криль 
Сардина 
Кальмар 
Тихоокеанская скумбрия 
Желтохвост 
Морской леш, 
Сайра 
Синий тунец 
'Длинноперый тунец, 
Меч-рыба 
Большеглазый тунец 
Полосатый марлин 
Полосатый тунец 
| Желтоперый тунец 
0 5 10 15 20 25 
Рис. 1.1.2. Оптимальные температуры для наиболее ценных промысло- 
вых рыб у берегов Японии (по Уда [8]). 
Предполагается, что число вылавливаемых рыб п данного вида зависит от 
температуры среды как п=техр [-=(Т — То)*/20*], где То — оптимальная тем- 
пература для данного вида. Исходя из этого определяется температурный 
диапазон прибыльного лова (заштрихованные участки); интервал [7—5 «° 
- соответствует наиболее благоприятному температурному диапазону (зачернен- 
ГНО про ные участки). Температурный диапазон, указанный косой штриховкой, наи- 
стушую о 
рыб, на на основа р ь 
неся при 
те изме- термических фронтах), —там часто и обнаруживаются косяки пе- 
м1 лагических рыб (см. на рис. 1.1.3 пример из работы Вялова [9]). 
= темой В настоящее время на основе разработанной Фельзенбаумом, [10] 
х разви- теории ветровых течений в мелких морях создан практический ме- 
ют рай- тод прогноза скоплений рыб в Азовском море [11], внедрение кото- 
(причем рого в оперативную практику позволило уже в 1970 г. увеличить 
Не» эффективность промысла тюльки в 1,3 раза и добыть дополни- 
:й, веро- тельно 140 000 ц рыбы [12]. 
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Для промысловой океанологии существенны также и Другие 
океанологические факторы: световое поле в море, течения, Волне. 
ние, концентрация растворенного кислорода. В научных учрежде. 
ниях рыбной промышленности накоплены обширные материалы 
о влиянии океанологических факторов на размножение, Развитие, 
миграции и пищевую базу различных промысловых рыб в ряде ак. 
ваторий Мирового океана, в какой-то мере позволяющие использо- 
вать прогнозы изменчивости океана для планирования рыболовства 
и оперативного управления рыболовными флотилиями. Однако пол- 
ноценное рыбопромысловое использование прогнозов изменчивости 
океана (когда они будут обеспечены методикой и войдут в опера- 
тивную практику) потребует 
ц/ч трал. создания математических мо- 
т. .. уж Делей рыбного промысла, 
: "СИмиля содержащих, во-первых, ко- 
личественное описание со- 
става (прежде всего возраст- 
ного), эволюции (в том числе 
размножения, роста, болез- 
ней, потерь по естественным 
причинам и в результате про- 
мысла) и поведения (пре- 
ов ет жде всего миграций) инте- 
М арт ресующих промысел популя- 
Рис. 1.1.3. Связь между горизонтальными ций рыб в конкретных аква: 
градиентами температуры поверхностных ТОРИЯХ; во-вторых, аналогич- 
слоев воды \/»Т и колебаниями улова рыбы Ное описание их кормовой 
о а 
В Д. тЫ (по о мы данные эмвяияющих на по- 
пуляцию  океанологических 
факторах в прошлое и на- 
стоящее время и прогностические данные на будущее; в-четвертых, 
планово-экономические показатели и критерии, без учета которых 
хозяйственное использование любых прогнозов не может быть пол- 
ноценным [13]. Такие математические модели, с оперативным вво- 
дом в них новых фактических данных и океанологических прогно- 
зов, дадут научную основу для управления морским рыбным 
промыслом и для его перехода на уровень планового рыбного хо- 
зяйства на океанах; эти же модели будут полезными для изысканий 
путей управления биологической продуктивностью океана. Ряд об- 
щих теоретических принципов такого моделирования излагается 
в книге Уатта [14], содержащей специальные разделы о рыбных по- 
пуляциях. Математическим основам моделирования популяций вод- 
ных животных посвящена монография Меншуткина [15], 
Остановимся, наконец, на проблеме долгосрочного прогнозиро- 
вания погоды, в которой крупномасштабная изменчивость Мирового 
океана должна играть решающую роль, так как основной источник 
долгосрочных аномалий погоды следует искать в воздействии оке- 
ана на атмосферу [16, 17] (в атмосфере, рассматриваемой изолиро- 
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ванно от внешних воздействий, по-видимому, нет активных меха- 
низмов с постоянными времени порядка месяцев, характерными для 
долгосрочных аномалий погоды; поток солнечного тепла практиче- 
ски не испытывает нерегулярных колебаний, и источники долгопе- 
риодных нерегулярностей остается искать во взаимодействии атмо- 
сферы с подстилающей поверхностью, т. е. главным образом 
с океаном). 

Основное воздействие океана на атмосферу заключается в пи- 
тании атмосферы влагой (путем испарения воды с поверхности оке- 
ана в количестве более 3. 1020 т/год) и теплом, в том числе скрытой 
теплотой, содержащейся в водяном паре в количестве порядка 
9. 1023 кал/год, и явной теплотой в результате лучистого и турбу- 
лентного (контактного) теплообмена. Скорость этого питания опре- 
деляется прежде всего температурой поверхности океана, образую- 
щей, тем самым, основное океанологическое поле, расчет которого 
необходим при долгосрочном прогнозировании погоды [16], а так- 
же характеристиками самой атмосферы — температурой, влаж- 
ностью, их вертикальными градиентами в приводном слое воздуха 
и скоростью ветра. 

Некоторые данные показывают, что значительный, если не ос- 
новной, вклад в воздействие океана на атмосферу осуществляется 
в районах штормов (см., например, [18]), которые вместе с дру- 
тими, менее резкими краткосрочными синоптическими атмосфер- 
ными процессами образуют механизм приспособления статистиче- 
ского режима крупномасштабных атмосферных движений к тепло- 
вому состоянию океана (вследствие большой тепловой инерции 
последнего, эволюционирующей во времени гораздо медленнее, чем 
состояние атмосферы). Распределение по атмосфере тепла, посту- 
пающего с океанов, регулируется прежде всего облачностью — в ней 
выделяется скрытая теплота при конденсации водяных паров и за- 
держиваются лучистые и турбулентные потоки тепла. Регулируя 
также поступление солнечного тепла на поверхность океана, облач- 
ность осуществляет обратную связь в процессах воздействия океана 
на атмосферу и тем самым может придавать этим процессам коле- 
бательный характер [19]. 

Таким образом, для долгосрочного прогнозирования погоды 
нужно знать наперед эволюцию поля температуры поверхности 
океана Т,, для прогнозирования же изменчивости этого поля нужен 
долгосрочный прогноз погоды, прежде, всего ветра и облачности 
(а также фактические начальные данные о поле Т,,), т.е. прогнози: 
ровать на долгие сроки погоду и изменчивость океана нужно с0в- 
местно, на основе общей численной модели атмосферы и океана, что 
и представляется нам единственно возможной научной перспективой 
долгосрочного прогнозирования и погоды, и изменчивости океана. 
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1.2. Взаимодействие атмосферы и океана 


Атмосфера на Земле могла бы существовать и при отсут- 
ствии океана, и если при этом поверхность Земли была бы доста- 
точно влажной (например, покрыта болотами и мелководными мо- 
рями), так что атмосфера получала бы путем испарения с этой по- 
верхности достаточное количество влаги, то меновенные состояния 
погоды в такой атмосфере были бы сходными с теми, которые на- 
блюдаются на реальной Земле, так как основная специфическая 
особенность земной погоды — переменная облачность — сохраня- 
лась бы и в этих условиях [1]. Наличие глубокого океана меняет эти 
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лентные, так 
птрают глав 
ний в океане 
ных колебан 


районов | 
ыы | условия, главным образом тем, что термическое состояние океана 
по | может медленно (вследствие его большой теплоемкости, а потому и 
ог ай тепловой инерции) изменяться во времени. Воздействие этих изме- 
ззетьфу нений на атмосферу является, по-видимому, главной причиной дол- 
| госрочных аномалий погоды, механизм формирования которых был 

това | вкратце описан в конце предыдущего параграфа. 

к | С другой стороны, воздействие атмосферы на океан является 
|. Ям решающим фактором и для самого существования океана (которое 
| в отсутствие атмосферы было бы невозможным), и для развития 
тромые в нем большинства типов нестационарных процессов. Действи- 
ного | тельно, почти все движения воды в океане (практически все, кроме 
Издовый движений приливного происхождения, локальных течений около 


| устьев рек и редко возникающих движений типа цунами, вызывае- 
сшаНоп мых тектоническими и вулканическими процессами на дне) созда- 


у01. 23, ются атмосферными воздействиями [1], т. е. прежде всего переда- 
ри чей количества движения из атмосферы в океан (а также, в неко- 
и? Ра | торой мере, потоками массы и тепла на поверхности океана, 

дающими прирост доступной потенциальной энергии, способной пре- 
ановив- | вращаться в кинетическую энергию движений). 


| Потоки количества движения из атмосферы в океан, как турбу- 
кратко- | лентные, так и создаваемые колебаниями атмосферного давления, 


И НИИ. играют главную роль в возбуждении ряда типов волновых движе- 
ний в океане, в том числе ветровых и внутренних волн, инерцион- 
аствует ных колебаний и волн Россби. При этом в ряде случаев (например, 


| 
33. для ветровых и высокочастотных внутренних волн) наиболее суще- 


СССР. ственным может быть прямое резонансное возбуждение, т. е. воз- 

м. действие колебаний атмосферных параметров с частотами и волно- 

"9 выми числами, равными частотам и волновым числам возможных 

обществ собственных колебаний океана. В некоторых случаях, по-видимому, 

имеет место и нерезонансное возбуждение (особенно для длиннопе- 

годы.— | риодных колебаний, например, Россби), в том числе в результате 

‚184 ©. нелинейных взаимодействий движений, генерированных непосред- 
релящий | ственно атмосферными влияниями. 

кеана» | Квазистационарные и непериодически изменяющиеся течения 

| могут создаваться прежде всего прямым воздействием трения 

ействий | ветра на поверхность океана — это чисто дрейфовые течения в верх- 

нем слое океана, отражающие как квазистационарное поле ветра 

| (создающее основную картину циркуляции поверхностных вод оке- 

ана, включая гигантские антициклонические круговороты вод во- 

круг субтропических центров действия в атмосфере, пассатные и 

муссонные течения), так и проходящие ветровые системы циклонов. 

отсут” | 'Далее, течения на всех глубинах в океане могут генерироваться 

доста" | горизонтальными градиентами давления, возникающими как вслед- 

ми МО” | ствие сгонов и нагонов в чисто дрейфовых течениях, ведущих 

ой По” | к горизонтальным изменениям уровня океана и к соответствующей 

тояния | перестройке поля плотности во всей толще океана (ветровые гра- 

ые на- диентные течения), так и вследствие синоптических колебаний 

ческая атмосферного давления на поверхности океана (бароградиентные 

храня” течения). Чисто дрейфовые и ветровые градиентные течения 
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в сумме дают ветровые течения в океане; заметим, что в океане 
бароградиентные течения обычно несущественны. Наконец, уплот. 
нение или понижение плотности поверхностных вод (вследствие их 
охлаждения или нагревания, а также осолонения или распреснения 
в результате теплообмена и влагообмена с атмосферой) может по- 
рождать термохалинные течения в океане. 

Атмосферные воздействия не только генерируют движения 
в океане, но и определяют его стратификацию и изменчивость его 
термодинамического (прежде всего теплового) состояния. В проти- 
воположность атмосфере, нагреваемой главным образом снизу, 
от подстилающей поверхности (в результате чего в нижней атмо- 
сфере нередко образуется неустойчивая стратификация), океан про- 
гревается сверху, прямой и рассеянной в атмосфере солнечной ра- 
диацией (и осуществляет теплообмен с атмосферой через свою 
поверхность). Геотермический поток тепла на дне океана очень мал 
и существенного влияния на его тепловое состояние не оказывает; 
охлажденные же сверху в полярных районах воды опускаются на 
дно океана и растекаются по нему. В результате стратификация 
плотности воды в океане оказывается почти всюду гидростатически 
очень устойчивой, что налагает резкий отпечаток на характер дви- 
жений в океане — слабое развитие турбулентности, интенсивное 
развитие внутренних волн и, по-видимому, формирование струйного 
характера главных течений [1]. 

Неравномерный прогрев верхних слоев океана создается прежде 
всего переменной облачностью, экранирующей прямую солнечную 
радиацию, так что можно думать, что длительные аномалии в коли- 
честве облаков над той или иной акваторией океана вносят вклад 
в формирование аномалий теплосодержания верхнего слоя океана 
на этой акватории. Кроме того, турбулентный теплообмен между 
океаном и атмосферой и перенос скрытой теплоты из океана в ат- 
мосферу при испарении влаги, вносящий наиболее крупный вклад 
в охлаждение верхнего слоя океана, сильно зависят от скорости 
ветра (быстро увеличиваются с усилением ветра), поэтому наибо- 
лее сильное охлаждение верхних слоев океана должно иметь место 
в районах штормов. Таким образом, крупномасштабная изменчи- 
вость термодинамического состояния океана непосредственно опре- 
деляется атмосферными воздействиями. 

Вследствие большой инерции океана его реакции на атмосфер- 
ные воздействия имеют, как правило, запаздывающий характер 
(см. обсуждение этого вопроса в статье Лайтхилла [2]). Даже прак- 
тически мгновенные реакции оставляют медленно затухающие 
следы. Нерезонансные реакции, в том числе и реакции на стацио- 
нарные воздействия (с нулевыми частотами), нередко связаны с це- 
почками внутренних взаимодействий, требующих времени; опреде- 
ленного времени требуют и процессы разрешения внутренних неус- 
тойчивостей. Такой характер имеют, например, процессы 
формирования в океане волн Россби, играющих, по-видимому, 
большую роль в долговременной синоптическойи изменчивости оке- 
анских течений. В результате запаздывания реакций океан оказы- 
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вается своего рода «запоминающим устройством», хранящим отпе- 
чатки атмосферных воздействий за некоторый период прошлого 
времени. 

Приток энергии от атмосферы к океанским движениям происхо- 
дит в разнообразных пространственных масштабах. Озмидов [3] 
выделяет три основные области притока энергии. Во-первых, это 
масштабы [1 — 108 м порядка размеров океанов (а также квазиста- 
ционарных и подвижных атмосферных циклонов и антициклонов), 
в которых порождаются как течения квазистационарной циркуля- 
ции океана, так и нестационарные, например дрейфовые течения — 
реакции на воздействия 
синоптических атмосфер- ‘97 
ных процессов. В этой об- 
ласти масштабов  ско- 
рость притока кинетиче- 
ской энергии к океану (в 
единице массы), по-види- 
мому, имеет порядок #1— 5+ 
= 10-5 см?2/с3, а эффектив- 
ный коэффициент горизон- 
тального перемешивания,, од 
создаваемого  нестацио- -9 -8 
нарными течениями, — по- 
рядок А: — 10 м?/с. Во- 
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вторых, в масштабах [.2— 
—10* м порождаются 


Рис. 1.2.1. Схематический спектр кинетической 
энергии океанских движений (по Озмидову [3]). 


а—б6 — зоны выполнимости закона степени б5/з. 


инерционные колебания; 
сравнимые периоды имеют 
и приливные колебания. Скорость суммарного притока кинетиче- 
ской энергии здесь имеет порядок #2 10-3 см?/с3, а эффективный 
коэффициент горизонтального перемешивания — порядок А2^ 
10-1! м?/с. В-третьих, океан получает кинетическую энергию от ат- 
мосферы в масштабах ветровых волн [з^—10' м со скоростью, по- 
видимому, порядка 2з^— 10-1 см?/с3; коэффициент перемешивания 
здесь имеет порядок Ёз^— 10-3м?/с. Схематическое представление 
о полном спектре кинетической энергии океанских движений дает 
рис. 1.2.1 из работы Озмидова [3]. 

Прогнозы синоптической, внутригодичной и междугодичной из- 
менчивости термодинамического состояния океана, ветровых и тер- 
мохалинных течений в нем, уже теперь нужные для ряда задач 
практики, представляются возможными лишь на основе глобальных 
математических моделей взаимодействующих океана и атмосферы, 
достаточно детально учитывающих все основные процессы их взаи- 
модействия, формы их реакции на воздействия со стороны друг 
друга и возможные обратные связи. 

Ряду изложенных здесь качественных утверждений в после- 
дующих разделах книги будут даны количественные формули- 
ровки. 
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1.3. Классификация нестационарных процессов в океане 


Колебания во времени океанологических полей, т. е. рас- 
пределений по океану в первую очередь скорости течений, темпера- 
туры и солености, затем определяемых температурой, соленостью 
и давлением (глубиной) термодинамических характеристик состоя- 
ния воды (плотности, энтропии, электропроводности, скорости 
звука, показателя преломления), а также концентраций органиче- 
ских и минеральных взвесей и растворенных газов и характеристик 
поверхности океана (уровень моря, ледовитость, волнение), созда- 
ются многообразными физическими процессами в океане и атмо- 
сфере. Для их классификации представляется целесообразным 
(аналогично классификации видов изменчивости метеорологических 
полей [1]) исходить из понятия о спектрах периодов на нижесле- 
дующие семь интервалов. 

1. Мелкомасштабные явления (периоды от долей се- 
кунды до десятков минут) — поверхностные и внутренние волны, 
турбулентность и процессы эволюции вертикальной микроструктуры 
океана (некоторые элементы последней могут иметь и ббльшие вре- 
мена жизни), которые определяются явлениями более крупных 
масштабов (т. е. «приспосабливаются» к ним и должны парамет- 
ризоваться крупномасштабными характеристиками) и в то же 
время служат внутренним механизмом формирования крупномасш- 
табной изменчивости океана. 

Волны на поверхности океана играют в динамике его верхнего слоя очень 
большую роль (гораздо ббльшую, чем в приводном слое атмосферы). Особенно 
широко распространено и динамически наиболее важно ветровое волнение (длин- 
ные волны типа цунами мы здесь рассматривать не будем). Оно весьма измен- 
чиво, определяясь главным образом силой и продолжительностью действия или 
разгоном ветра. Спектры периодов развитого волнения довольно узки, периоды 


т волн с наибольшими амплитудами меняются от 1—3 с при слабом ветре до 
8—10 с при среднем и до 20—30 с при очень сильном ветре, их длины [. (грубо 


ия 
говоря, = 5) — от нескольких метров до нескольких сотен метров, высоты 


(удвоенные амплитуды) — от сантиметров и дециметров при слабом ветре до 
нескольких метров при среднем и до 20—30 м при очень сильном ветре в от- 
крытом океане (с глубиной = они убывают по закону е —2=г/1 ). Обзор имею- 
щихся сведений см., например, в книге Кинсмена [2]. 

Внутренние гравитационные волны в толще океана весьма широко распро- 
странены и играют большую динамическую роль (значительно ббльшую, чем 
в атмосфере, в которой гравитационные волны конечной амплитуды — довольно 
редкое явление). Они могут возбуждаться приливными силами, изменениями ат- 
мосферного давления и действия ветра на поверхности океана, поверхностными 
волнами, эффектами обтекания неровностей дна и неоднородностями крупномас- 
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штабных течений. Их собственные частоты (для не очень длинных волн) лежат 
между инерционной частотой 2Озшф (ф— географическая широта места) и 
максимумом частоты Вайсала—Брента М, так что наибольший возможный пе- 
риод равен сутки/2 51 ф, а наименьший 2л/М№та„ (в слое скачка эта величина 
равна примерно 10 мин, но может быть еще меньше на «ступеньках» вертикаль- 
ной микроструктуры океана) *. Поскольку вертикальные разности плотности воды 
в океане малы, то вертикальные перемещения не требуют больших затрат энер- 
гии, и поэтому волны нередко могут вырастать до очень больших амплитуд. Так, 
например, Боккель [3] зарегистрировал в Гибралтарском проливе внутреннюю 
волну с амплитудой около 100 м. Теория внутренних волн не очень сложна, но 
наблюдать их трудно, поэтому фактических данных еще во многом недостает. 
Обзор см., например, в книге Краусса [4]. 

Турбулентность является основным механизмом вертикального перемешивания 
в океане и, в частности, его обмена импульсом и теплом с атмосферой, порож- 
дающего крупномасштабную изменчивость океана. Турбулентность наиболее 
развита в верхнем перемешанном слое океана, но и там довольно слаба (флюк- 
туации скорости и температуры порядка 1 см/с и 10-! °С соответственно). Спектр 
периодов турбулентных флюктуаций широк — он, по-видимому, охватывает ин- 
тервал от 10? до 10-3 с. Океанская турбулентность изучена еще совершенно не- 
достаточно; это же относится к вертикальной микроструктуре океана, т. е. фор- 
мированию в нем относительно короткоживущих квазиоднородных слоев с тол- 
шинами порядка метров и десятков метров, разделяемых тонкими «простынями» 
(толщиной порядка сантиметров) с резкими перепадами скоростей, температуры 
и солености. 


2. Мезомасштабные явления (периоды от часов до су- 
ток) — приливные и инерционные колебания, возникающие (из-за 
собственного вращения Земли) под действием сил гравитационного 
притяжения Луны и Солнца и сил инерции при вращательном дви- 
жении планеты (возможны также и долгопериодные приливы, но 
с очень малыми амплитудами). Сюда же можно отнести и суточные 
колебания термического происхождения, т. е. вызываемые суточ- 
ными изменениями солнечной радиации. 


Приливные колебания уровня моря и приливные течения имеют доминирую- 
щий период в половину лунных суток (в среднем 12 ч 25 мин); весьма замет- 
ным может быть и суточный период. Вследствие трения наибольшей высоты при- 
лив всегда достигает несколько позже момента кульминации Луны; в открытом 
океане это запаздывание составляет в среднем всего несколько минут, но на 
мелководьях может достигать и нескольких часов. В открытом океане высота 
приливов варьирует от очень малых значений до 1—2 м, максимальные скорости 
приливных течений составляют всего несколько сантиметров в секунду (но зато 
эти течения охватывают всю толщу океана и на больших площадях могут быть 
основной компонентой придонных течений). На мелководьях, у берегов и осо- 
бенно в некоторых узких проливах, заливах и бухтах высота приливов может 
достигать нескольких метров (например, в устье р. Северн в Англии — 14,5 м, 
в устье р. Ранс во Франции — 13,5 м, в вершине Пенжинской губы в СССР — 
12,9 м), а скорость приливных течений — нескольких узлов (одна из рекордных 
цифр — 16 узлов в Шерстад-фьорде, Норвегия). Приливы изучены неплохо, но 
теория приливных течений, требующая интегрирования уравнений движения для 
реального океана, сложна и еще недостаточно доведена до расчетных методов, 
а наблюдения в открытом океане трудны и ео малочисленны. Обзор по 
приливам см., например, в главе [Х книги Дитриха [5]. и 

Инерционные колебания скорости течений с периодом сутки/2 зтф возбу- 
ждаются в океане нередко; колебания скорости при этом могут достигать 


* Параметр № определяется как частота свободных колебаний (в поле возвра- 
щающих архимедовых сил) жидких частиц, адиабатически смещенных по вер- 


тикали от равновесного уровня [см. формулу (2.2) в гл. 2]. 
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десятков сантиметров в секунду. Данных наблюдений здесь мало. Обзор факти. 
ческих данных см. в статье Вебстера [6]. 

Суточные колебания температуры воды в океане вследствие его большой 
тепловой инерции оказываются много меньшими, чем в атмосфере; у поверхно. 
сти океана они имеют амплитуду порядка 10-! °С и быстро убывают с глубиной 
(до глубины 50 м — по меньшей мере на порядок). 


3. Синоптическая изменчивость (периоды от не- 
скольких суток до месяцев), заключающаяся прежде всего в непе- 
риодическом формировании в океане вихрей с масштабами по- 
рядка — 100 км (в значительной степени аналогичных атмосферным 
циклонам и антициклонам, но имеющих гораздо большие времена 
жизни и гораздо медленнее движущихся) благодаря накапливаю- 
щемуся эффекту атмосферных воздействий (в первую очередь дей- 
ствия переменного ветра на поверхность океана, а также тепловых 
воздействий атмосферы) и процессам гидродинамической неустой- 
чивости крупномасштабных океанских течений. 


Синоптические изменения скоростей океанских течений могут быть, по-види- 
мому, сравнимы (а иногда и превышать) со среднемноголетними скоростями 
этих течений, так что они оказываются наиболее интенсивными из всех видов 
изменчивости океанологических полей. Так, например, наблюдения на советском 
полигоне 1970 г. в Северном Пассатном течении в Атлантике [7] показали, что 
временами (неделями) течение в данной точке бывает направленным даже про- 
тивоположно обычному направлению на запад-юго-запад. Это, в частности, оз- 
начает, что все практически употребляющиеся карты морских течений, которые 
построены. динамическим методом (см. гл. 2) или по данным единичных одно-, 
двухсуточных инструментальных измерений, могут быть нерепрезентативными и 
в будущем должны заменяться синоптическими картами течений. Синоптические 
изменения температуры верхнего слоя океана могут, по-видимому, местами (на- 
пример, в районах движения меандров Гольфстрима.или Куросио) иметь поря- 
док нескольких градусов. 

В связи с почти полным отсутствием длительных непрерывных рядов на- 
блюдений в открытом океане синоптическая изменчивость почти совсем не 
изучена. Изучение синоптической изменчивости явится главной задачей организуе- 
мого в ближайшие годы непрерывного глобального наблюдения океана. В бу- 
дущем предсказание синоптической изменчивости явится основной задачей океан- 
ских прогнозов. 


4. Сезонные колебания (годовой период и его гармо- 
ники), наиболее резко выраженные в высоких широтах, а также 
в муссонной зоне Индийского океана. 


Так, размах годичных колебаний температуры поверхности океана в северо- 
западных акваториях Атлантики и Тихого океана превышает 14—18° С, в водах 
у КНДР и северо-восточной части Китая даже больше 20—25° С, а в эквато- 
риальных зонах 2°С и более. В районах с резким годовым ходом температуры 
поверхности воды наблюдаются и значительные сезонные колебания толщины 
верхнего перемешанного слоя океана (глубины слоя скачка): летний слой ска- 
чка образуется на минимальных глубинах, от 15 до немногих десятков метров, 
а зимой толщина перемешанного слоя из-за конвекции, вызываемой охлажде- 
нием с поверхности, доходит до 200—300 м и более, иногда конвекция проникает 
даже до дна океана. Ясно, что значительный годовой ход в высоких широтах 
имеет ледовитость морей. Наибольшие годичные колебания солености поверх- 
ностных вод, порядка 1—3%, наблюдаются в Бенгальском заливе и австрало- 
азиатских морях (вследствие резкого годового хода осадков муссонного о 
исхождения); в открытой части Северной Атлантики они составляют всего а 
(но в районе Ньюфаундленда 0,7% из-за летнего таяния льдов). Значительные 
сезонные колебания, вызываемые прежде всего сезонными изменениями а 
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сферной циркуляции, испытывает и ряд течений; отметим, в частности, ярко вы- 
реженные сезонные колебания Сомалийского течения, а также обострение меж- 
пассатных противотечений в Атлантике и Тихом океане северным летом, когда 


в Индийском океане, наоборот, экват по-видимому; 
ориальные противотечения -ВИДИ 
разрушаются. } р з теме 


5. Междугодичная изменчивость, т. е. согласован- 
ные изменения состояния больших акваторий океана и всей атмо- 
сферы от года ‚К году, примерами которых могут служить автоколе- 
бания северной ветви Гольфстрима с периодом около 3,5 года, изу- 
ченные Шулейкиным [8], и квазидвухлетние явления «Эль-Ниньо» 
в восточной части экваториальной зоны Тихого океана, изученные 
Бьеркнесом [9]. В междугодичной изменчивости, вероятно, замет- 
ную роль может играть перемещение тепловых аномалий по гигант- 
ским океаническим круговоротам, обегаемым водами за периоды 
в несколько лет. Предсказание междугодичной изменчивости будет 
важным элементом в прогнозировании запасов (динамики популя- 
ций) и допустимых норм вылова основных видов промысловых рыб 
различных возрастов в разных акваториях океана. 

6. Внутривековая изменчивость (периоды в десятки 
лет), взаимосвязанная с внутривековыми колебаниями климата, 
примером которой является изученное Митчеллом [10] изменение 
состояния Мирового океана (потепление до нескольких градусов 
в Арктике и некоторое похолодание в низких широтах) во время 
климатического потепления в первой половине ХХ в. Наиболее за- 
метно потеплели в этот период зимы в высоких широтах северного 
полушария. 

7. Междувековая изменчивость (периоды в сотни лет 
и более), взаимосвязанная с междувековыми колебаниями климата. 
Примером междувековой изменчивости может служить изученное 
Бьеркнесом [11], отличное от современного состояние северной по- 
ловины Атлантики во время «малого ледникового периода» ХУП— 
Х[Х вв., когда Саргассово море было на 2—3° С теплее, а акватория 
у Исландии на 1°С холоднее современной нормы, что Бьеркнес свя- 
зывает с аномалией (ослаблением теплообмена) во взаимодействии 
океана и атмосферы. 


Одними из наиболее доступных для изучения проявлений изменчивости со- 
стояния Мирового океана в послеледниковое время могут быть глобальные ко- 
лебания его уровня на десятки метров, фиксируемые, например, по береговым 
террасам и устьям рек. Об изменчивости состояния океана во время ледниковых 
периодов плейстоцена и в еще более далеком прошлом можно судить по ми- 
кропалеонтологии слоев в колонках морских осадков (желательно в сочетании 
< изотопными определениями абсолютного возраста этих слоев) и с помощью 
ъпалеотемпературного метода Юри (т. е. по отношению изотопов кислорода 
180/160 в биогенных карбонатах), но эта проблема в настоящей книге рассмат- 
фиваться не будет. 
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1.4. Методы наблюдения изменчивости океана 


Масштабы изменчивости океанологических полей меня- 
ются по времени от секунд и по меньшей мере до тысячелетий и по 
пространству от сантиметров до десятков тысяч километров. На- 
глядное представление о пространственно-временном спектре этой 
изменчивости (на примере температурного поля) дает схема Стом- 
мела [1], которая показана на рис. 1.4.1. Здесь на двух горизон- 
тальных осях в логарифмическом масштабе отложены периоды ко- 
лебаний Р и горизонтальные размеры пространственных неоднород- 
ностей Г, а на вертикальной оси — средние значения квадрата 
амплитуды колебаний температуры воды, отнесенные к единице 
частоты и к единице волнового числа. Современная изученность 
океана еще не позволяет превратить эту схему в реальный количе- 
ственный график даже для отдельных, наиболее изученных районов 
океана. В то же время представление о пространственно-временнбм 
спектре данного океанологического поля, рассматриваемого как 
случайная функция от пространственных координат и времени, 
весьма полезно для разработки стратегии океанологических изме- 
рений. 

Измерения изменчивости того или иного океанологического 
поля целесообразно осуществлять по-разному в различных про- 
странственно-временных масштабах этой изменчивости. Например, 
для изучения мелкомасштабных явлений (турбулентность, поверх- 
ностные и внутренние волны, тонкая структура термохалоклина) 
следует применять определенный класс малоинерционных приборов 
и небольшие пространственно-временные масштабы наблюдения, 
а для исследования синоптической изменчивости могут быть приме- 
нены стандартные океанографические приборы с масштабами на- 
блюдения порядка месяцев и сотен километров. Измерения необхо- 
димо планировать так, чтобы они давали статистически значимые 
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результаты, что обеспечивается правильным выбором интервала 
ют ее ао наблюдений. Обычно полагают, 
А1—Р=<пАИ10, где Р — период изучаемых нами колебаний, 

— интервал дискретности наблюдений, л — общее число наблю- 
дений. 

При этом следует иметь в виду, что дискретизация наблюдений 
приводит к нежелательному явлению элиазинга (маскировки), за- 
ключающемуся в том, что оценка истинной амплитуды колебаний 


Рис. 1.4.1. Схема пространственно-временного спектра изменчивости тем- 
пературы воды в океане (по Стоммелу [1]). 


2— приливы, 8 — геострофические вихри, 4 — сезонные коле- 


1— внутренние волны, 
бания, 5 — климатические колебания. 


с периодом Р искажается существующими в наблюдаемом процессе 
колебаниями с более короткими периодами Р»=РАИ (тР-=АЙ, т= 
—1,2,... (рис. 1.4.2). Практически это явление можно исключить 
путем выбора определенного соотношения между интервалом дис- 
кретности и постоянной времени прибора [2]. 

Важным фактором планирования и выбора методики исследо- 
ваний изменчивости океана является объем необходимых сил и 
средств, т. е. экономичность. Например, для изучения междугодич- 
ной изменчивости океана естественно выбрать путь, проделанный 
метеорологами на суше, т. е. покрыть весь Мировой океан опти- 
мально густой сетью стационарных океанографических станций, 
действующих многие годы. При этом первые оценки междугодичной 
изменчивости будут получены не ранее чем через 10—15 лет. Если 
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такая сеть должна покрывать каждый двухградусный квадрат Ми. 
рового океана, то необходимо использовать около 7000 океаногра- 
фических станций, ежегодная эксплуатация которых будет обхо- 
диться в несколько миллиардов рублей. Очевидно, что это слишком 
дорогостоящий метод, и представляется реалистичным планиро- 
вать сеть лишь из нескольких сотен станций, размещенных на аква- 
ториях с предположительно наибольшей изменчивостью и наибо- 
лее важных в практическом отношении. 


Е (6) (°С) цикл 9“) 
1 


05 10 15 20 25  цикл/ч 
т 


Рис. 1.4.2. Спектральные плотности (спектры) температурных 

флюктуаций, построенные по одному и тому же ряду наблю- 

дений, но с разными интервалами дискретности ДЁ (данные 

фототермографных наблюдений в термоклине тропической 
Атлантики). 


Рисунок любезно предоставлен в наше распоряжение К. Д. Сабининым. 


В настоящее время в Межправительственной океанографиче- 
ской комиссии (МОК) ЮНЕСКО и Всемирной Метеорологической 
Организации (ВМО) разрабатывается проект объединенной гло- 
бальной системы океанических станций (ОГСОС), предназначен- 
ной для оперативного учета океанологических условий и обес- 
печения задач всемирной службы погоды. Для изучения изменчи- 
вости океана в целях обеспечения практических запросов 
наибольший интерес представляет измерение следующих характе- 
ристик: течений, температуры и солености воды, ветровых и внут- 
ренних волн, турбулентности, скорости звука, электропроводности 
воды, оптических характеристик воды, уровня моря, приливов, ле- 
довых условий. у А 

Международный рабочий комитет по ОГСОС, организованный 
в 1969 г. при Межправительственной океанографической комиссии 
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ляться В ра 
использова: 

Составн 
стемы набл 
нения данн 


1) ОГСОС должна быть ия же рим ы 

и РЖ ори и ть гло альной океанической системой и 

ме ре циональных средств, обеспечиваемых участ- 
вующими странами при координации и поддержке со стороны МОК 
и других отделов ЮНЕСКО, ВМО и других международных и ре- 
гиональных организаций; 

2) ОГСОС должна удовлетворять оперативным и исследователь- 
ским потребностям, согласованным участвующими странами, 
и должна использовать наиболее современную технику наблюдения, 
связи и обработки; : | 

3) ОГСОС должна быть динамичной системой, с достаточной 
гибкостью приспосабливающейся к научно-техническим достиже- 
ниям; 

4) ОГСоС должна планироваться и эксплуатироваться в тесном 
взаимодействии со всемирной службой погоды и с работами по 
Программе исследований глобальных атмосферных процессов 
(ПИГАП). Информация, собираемая ОГСОС, должна предостав- 
ляться в распоряжение всех стран, и притом в форме, удобной для 
использования. 

Составными частями ОГСОС будут являться глобальные си- 
стемы наблюдений, телесвязи, обработки, хранения и распростра- 
нения данных. Система наблюдений должна включать береговые 
и островные станции, прибрежные станции с персоналом — плаву- 
чие маяки и вышки, корабли погоды, автоматические буйковые 
станции, станции на путях движения судов, дрейфующие станции 

(ледяные поля, дрейфующие буи и др.), системы спутников и под- 
водные кабели, используемые для океанографических наблюдений, 
попутные наблюдения с судов и самолетов. Средства телеуправле- 
ния и связи ОГСОС должны обеспечивать систематический техни- 
ческий контроль автоматических средств наблюдения, сбор океано- 
графической и сопутствующей метеорологической информации на 
наблюдательных станциях и передачу ее в центры сбора и обра- 
ботки данных. План распределения выделенных для нужд океано- 
графии частот должен основываться на схеме размещения глобаль- 
ной сети наблюдений, характере технических средств связи и 
условиях прохождения радиоволн. Всемирная административная 
конференция по радио (ВАКР) с июля 1969 г. выделила для пере- 
дачи океанографических данных следующие шесть частотных по- 
лос: 4162,5—4166,0, 6244,5 —6248,0, 8328,0—8331,5, 12479,5—12483,0, 
16636,5—16640,0, 22160,5—22164,0 кГц. 

В 1969 г. на УТ сессии МОК была утверждена программа первой 
стадии ОГСОС, которая включает организацию систематического 
сбора данных попутных судовых гидрометеорологических наблюде- 
ний со всех исследовательских, торговых и промысловых судов, про- 
ведение в течение 1972 г. эксперимента по сбору и обмену термоба- 
тиграфными данными и разработку инструкций и кодов для сбора 
и обмена океанографическими данными. Организация постоянной 
сети буйковых океанографических станций входит в программу 
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второй стадии ОГСОС, осуществление которой определяется сро- 
ками готовности технических средств. Не менее важной проблемой 
второй стадии ОГСОС является разработка принципов и методов 
планирования оптимального размещения буйковых океанографиче- 
ских станций. Авторы надеются, что настоящая книга сможет по- 
служить исходной теоретической базой для планирования исследо- 
ваний ОГСОС. 

Мы не будем здесь рассматривать используемые в океанологиче- 
ских исследованиях приборы, технические средства и методические 
приемы, а отошлем читателя, например, к «Руководству по гидро- 
логическим работам в океанах и морях» [3]. Рассмотрим лишь не- 
которые вопросы тактики исследований изменчивости океана в со- 
ответствии с изложенной выше классификацией. 

Для изучения мелкомасштабной изменчивости целесообразно 
измерять флюктуации полей температуры, скорости звука, электро- 
проводности, оптических свойств и ветровые волны. Здесь не требу- 
ется измерений на больших акваториях океана, и статистически зна- 
чимые ряды могут быть накоплены в течение периодов от несколь- 
ких минут до нескольких часов. Изучение мелкомасштабных 
явлений целесообразно провести в ряде точек океана, типичных 
в климатическом и динамическом отношении. Для таких исследо- 
ваний удобным средством могут быть «искусственные острова» или 
«океанографические башни», а также дрейфующие или заякорен- 
ные океанографические станции типа «ФЛИП» или обитаемого буя 

Кусто, имеющие минимальную амплитуду вертикальных колебаний 
(не более нескольких сантиметров) при штормовом волнении. Ос- 
новным требованием к аппаратуре для подобных измерений явля- 
ется малоинерционность и малогабаритность датчиков. 

Мезомасштабная изменчивость океанологических полей связана 
с суточным ходом радиационного режима на поверхности океана, 
приливообразующими силами Луны и Солнца и инерционными коле- 
баниями, зависящими от географической широты. Таким образом, 
мезомасштабные явления должны изучаться во всех климатических 
зонах океана. Наиболее рациональным путем изучения мезомас- 
штабных явлений следует признать выполнение многосуточных на- 
блюдений с «искусственных островов» или заякоренных буйковых 
станций, снабженных измерителями основных гидрологических ха- 
рактеристик. По-видимому, именно для изучения мезомасштабных 
явлений удобны свободно дрейфующие притопленные поплавки 
нейтральной плавучести с телеметрией, разработанные Своллоу. 
Для изучения приливов очень перспективны длительные постановки 
донных мареографов. 

Синоптическая изменчивость океана связана с образованием 
в нем волн Россби и вихрей с масштабами в десятки и сотни кило- 
метров. Гидродинамическая неустойчивость течений и влияние 
рельефа дна приводят к меандрированию течений. Изучение. этих 
явлений требует организации продолжительных измерений (по 
меньшей мере порядка 3—6 месяцев) на больших площадях океана. 
Такие измерения целесообразно проводить методом «гидрофизиче- 
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ских полигонов», т. е. методом поста 


тов вазкоразих буйковых станций с измерителями течений и тем- 
пературы. Каждый такой полигон может служить макетом будущей 
сети стационарных океанографических станций, которая ое 
не мы. ее наблюдение за синоптической изменчи- 
Бад. лена иеся эксперименты такого рода (которые 

уду главе 5) и особенно эксперимент на советском 
жа Нели полигоне в 1970 г. в тропической Атлантике пока- 
зали оольшую перспективность этого способа изучения синоптиче- 
ской изменчивости океана. 

Учитывая трудоемкость и большую стоимость подобного рода 
океанографических работ, океанологические исследования методом 
долговременных гидрофизических полигонов должны проводиться 
избирательно, в различных в климатическом и динамическом отно- 
шении районах Мирового океана. К таким районам в первую оче- 
редь следует отнести зоны сильных пограничных течений, океаноло- 
гические фронты, области подъема и опускания вод. 

Для изучения сезонной и междугодичной изменчивости физиче- 
ских полей в океане необходимы многолетние наблюдения в посто- 
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ются выборочные наблюдения с дискретностью порядка месяца или 
даже 3—6 месяцев, в зависимости от климатической зоны (напри- 
мер, в экваториальной зоне, где годовой ход гидрофизических ха- 
рактеристик невелик, для изучения междугодичной изменчивости 
считается достаточным иметь наблюдения, выполненные в летний и 
зимний сезоны). При этом возникает проблема исключения иска- 
жающего влияния короткопериодных колебаний. Например, для ис- 
ключения приливных и инерционных колебаний достаточно ежечас- 
ных наблюдений в течение нескольких суток. При производстве 
измерений на океанографических разрезах исключение короткопе- 
риодных возмущений может быть достигнуто специальным разме- 
щением станций и горизонтов наблюдений, а также сглаживанием 
данных, например, по методике, разработанной Кошляковым [4]. 

Наконец, оценку сезонной и междугодичной изменчивости основ- 
ных гидрофизических полей (температуры, солености, скорости те- 
чения) можно проводить по интегральным характеристикам тепло- 
и солесодержания вод, определяемым, например, раз в месяц или 
сезон на океанографических разрезах. Такая методика излагается 
в работе Корта [5]. Ее преимущество состоит в том, что при рас- 
чете интегральных характеристик автоматически исключается вли- 
яние мелкомасштабной изменчивости. Кортом [6] был предложен 
проект изучения междугодичной изменчивости теплового режима 
Северной Атлантики на базе «стандартных термических разрезов». 
На рис. 1.4.3 показана схема стандартных термических разрезов, 
распространенная на весь Мировой океан; в ее основу положены 
существующие в океанах стандартные разрезы, наблюдения на 
которых выполняются более или менее систематически, а также 
дополнительные разрезы, наблюдения на которых следовало бы 

организовать, чтобы получить достаточно полное представление о 
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новок на длительное время кус- 
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Таблица 1.4.1. Сводка океанографической информации и прогнозов, 
передаваемых различными странами 


Ох ьхьхьхь»ь»хУ»У»ьУБ 


Страна + Район оповещения| Вид информации Прогноз 
ее нЕ д_д_—ди—д———д_— 
СССР Москва | Северная часть |Карты ветрового | Прогноз высоты 

Атлантического волнения (высо- волн на 24 ч 
океана (до 20° | ты в метрах)— | Прогноз  темпера- 
с. ш.) ежесуточно туры воды на 


поверхности для 
холодной части 
года (на пента- 
ду, отнесенную 
к середине ме- 


сяца) 
Северная часть |То же То же 
Тихого океана 
(до 15° с. ш.) 
Влади- То же $ Прогноз средней 
восток декадной тем- 


пературы воды 
на поверхности 
на 2, 12 и 22-е 
числа месяца 


Прогноз высоты 
волн на 24 ч 


Берингово море Э Зосеже; на_7, 17 
и 27-е числа ме- 
сяца 


Мурманск | Баренцево и Нор- |Карты температу- | Прогноз волнения 
вежское моря ры, ветрового на 24 ч (ежесу- 
волнения и по- точно) 
ложения кром- 
ки льда (ежесу- 
точно) 


Канада | Галифакс | Пролив Дейвиса— |Карты ледовой об- 
Ньюфаундленд становки — 2 ра- 
за в сутки 


Северная Атлан- |Карты ветрового | Прогноз высоты, 


тика волнения (вы- периода и на- 
сота, период, на-| правления волн 
правление) — на 12, 24 и 36ч 


ежесуточно 


\ э№ 


Англ 


ФР 


< 


Радиомет- Рай 
Страна центр аион оповещения 


Вид информации 


Прогноз 


т 


Северо-западная 
часть Атланти- 
ческого океана 
(30—55° с. ш., 
45° з. д.) 


Англия | Брэкнелл | Баренцево, Нор- 
вежское и Грен- 
ландское моря, 
Северная Ат- 
лантика (до 45° 
с. ш.) 


ФРГ | Квикборн | Северная Атлан- 
тика 


США | Вашингтон | Западная часть 
Северной Атлан- 


тики (от 30° 
с. ш. до эква- 
тора) 


Кадьяк | Берингово море, 
зал. Аляска 


Карты температу- 


ры воды на по- 


верхности и кар- 


ты глубины за- 
легания слоя 
скачка (средне- 
пентадные вели- 
чины) — еже- 
дневно 


Карты ледовой 
обстановки и 
температуры во- 
ды на поверх- 
ности (средне- 
пентадные вели- 
чины) — еже- 
дневно 


Карты границ рас- 
пространения 
айсбергов — 
ежедневно 


Карты ветрового 
волнения и вет- 
ра (с синопти- 
ческим анали- 
зом) — ежеднев- 
но 


Карты температу- 
ры воды и глу- 
бины слоя скач- 
ка (среднепен- 
тадные величи- 
ны) — ежеднев- 
но 


Карты ветрового 
волнения — 
ежедневно 


Карты ледовой 
обстановки и 
кромки льдов 


(по спутниковым 


данным) 


Северная часть Карты ветрового 
Тихого океана 
(до 40° с. ш.) 


волнения 


Прогноз высоты 
волн на 24 и 
48 ч 


Прогноз высоты 
волн на 24 ч 


Прогноз высоты 
волн на 12, 24 
и 36 ч 


Прогноз высоты 
волн на 24 ч 


Я 
Прогноз к, 
Радиомет- | рай ещения| Вид информации р 
Страна Центр Район опов к 
; 9 


- | Прогноз высоты мо 38 
- ентральная часть | Гидрометеороло и 
США ом кот океана гические навига- | волн на 24 ч ий 
(от 40° с. ш. до| ционные карты р. р” 
40° ю. ш.) (температура, 0 
волны, зоны ров 
осадков, зоны а 
обледенения са- ую 10) 
молетов) — еже- | 105 ы 
дневно пост 0 
1 перй 
Гуам Юго-западная Карты температу- | То же (нятая Е 
часть Бр Вр ры п чр На ТоЗВОЛЯ 
половины Тихо- | верхности, ь Зонт 
го океана 400, 800 и 1200 т = 
футах глубины; имя р 
градиентов тем- ЮГО ПОЛ 
пературы в слое ли ежед 
скачка; ветрово- 
го волнения — ЦИИ СИНО 
ежедневно (10е океа 
перспекти 
Рота Восточная часть |Карты ветрового | Прогноз высоты Правд 
Северной Ат- волнения — волн на 12, 24 ЖЕННЫЙ 1 
лантики ежедневно и 36 ч тью Е 
К оизлуч 
Средиземное море |То же То же ( Длина 
Япония Токио Северо-западная |Средние декадные| Прогноз темпера- Манки а 
часть Тихого карты темпера- туры воды для № ] | 
океана туры воды на прибрежных пе БТ 
поверхности районов Япон- р пакту 
ских островов ОЖено , 
ДН ы 
О 
пы, М 
Океанографиче- | Яд 
ские карты | "Чаю 
(температура, рн 3 
слой скачка, и ост 
среднемесячные М о, 
течения) — на 9, | о Н 
19 и 29-е числа к ан 
месяца Зв ум 
Им 
К. а . мо 
Юго-восточная арты температу- 
ее ка о Южной ры воды на по- мы о 
Атлантики (от верхности — \ м 
, Кейптауна до ежедневно а 
Гвинейского т У 
залива) м Ки 


ый 


сот 
ц ы 


ТБГ В 
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с точностью в несколько десятков 


ческой ны над океанами (прежде всего телефотографиро- 
вания облачности, а потому и прослеживания штормов по их облач- 
ным системам) и возможности ретрансляции данных измерений 
с автоматических океанологических буев и станций, ИСЗ в прин- 
ципе позволяют осуществлять прямые дистанционные измерения 
ряда важных характеристик океана. Первой такой характеристикой 
является температура поверхности океана, доступная дистанцион- 
ному измерению при помощи самолетных или спутниковых радио- 
метров, фиксирующих излучаемую поверхностью океана инфракрас- 
ную радиацию (ИК радиацию), например в полосе длин волн 
10,5—12,5р. Опыты спутниковых съемок поля температуры поверх- 
ности океана уже дали ряд интересных результатов. В качестве 
примера на рис. 1.4.5 показана карта температуры поверхности, 
снятая спутником «Нимбус-2» 27 июля 1966 г. Подобные карты 
позволят направлять рыболовные флотилии в места с наибольшими 
горизонтальными градиентами температуры, где часто скаплива- 
ются рыбные косяки. Ежедневные спутниковые съемки температур- 
ного поля (а возможно, что будут достаточны только еженедельные 
или ежедекадные съемки) будут отличным средством для регистра- 
ции синоптической изменчивости температур и течений в верхнем 
слое океана. Аналогично этому, спутниковые наблюдения весьма 
перспективны для регистрации ледовитости полярных морей. 

Правда, ИК радиация не проникает сквозь облака, так что изло- 
женный метод пригоден лишь для акваторий, не закрытых облач- 
ностью. Но этого ограничения можно избежать, регистрируя вместо 
ИК излучения собственное радиоизлучение поверхности океана 
с длинами волн порядка сантиметров, для которого облака практи- 
чески прозрачны. Опыты такого рода были проделаны Институтом 
физики атмосферы АН СССР как с самолета над Каспийским мо- 
рем [8], так и со спутника «Космос-243» в 1968 г. [9]. Они показали 
перспективность микроволнового метода, и вместе с тем было обна- 
ружено, что пятна пены, образующиеся на поверхности океана при 
сильном волнении, обладают повышенным СВЧ радиоизлучением 
и выглядят на записях СВЧ радиометров как «горячие» пятна, т. е. 
создают значительные помехи для регистрации температуры на по- 
верхности океана (с другой стороны, эти помехи несут информацию 
о состоянии волнения, для разработки методов использования кото- 
рой становятся необходимыми оценки количества пены на поверх- 
ности океана с борта судов). Представляется, что разработка этой 
проблемы является сейчас главной задачей в развитии методов 
спутниковой океанологии. 

Большой интерес представляют возможности прямого измере- 
ния морского волнения с помощью ИСЗ. Создание спутниковых ра- 
диоальтиметров < дифференциальными точностями порядка не- 
скольких дециметров уже позволит измерять высоты океанских 
волн вдоль траекторий ИСЗ. Постановка на ИСЗ активных радио- 
локаторов создаст возможность измерения двумерных спектров вол- 


метров), освещения метеорологи- 


нения, а связь последних (и прежде всего степени их анизотропии 
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и направления главных осей) с местным ветром в областях развиваю. ‚я 

щегося и развитого волнения позволит оценивать и ветер в привод. р Ч 

ном слое воздуха, т. е. даст уникальную возможность дистанцион- Я, 
етрового волнения 

ного измерения ветра благодаря наличию ветр на р 
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Рис. 1.4.5. Температура (°С) поверхности океана 

в районе Гольфстрима, полученная путем осреднения 

данных наблюдений со спутника «Нимбус-2» 27 июля 

1966 г. (а). Сравнение значений температуры поверх- 

ности океана вдоль широты 35,3° с., полученных по 

судовым наблюдениям (1) и спутниковым дан- 
ным (2) (6). 


Рисунок заимствован из работы Вуковича [7]. 


поверхности океана. Разработка этих методов потребует корреля- 

ции спутниковых и судовых измерений волнения, для чего будет не- 

обходима также и техника измерения волнения с движущихся су- 

дов, которая пока отсутствует. 1 Е 
Предстоит выяснить также возможности спутниковых измерений 

биологических характеристик океана. Так, легко регистрируемый к 

с ИСЗ цвет моря (а подробнее, спектр рассеянного толщей океана ь 
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видимого света) определяется главным образом содержащейся 
в верхнем слое океана взвесью и прежде всего фитопланктоном, 
придающим водам зеленый оттенок. Поэтому надо выяснить кор- 
реляцию между цветом моря и концентрацией фитопланктона. 
Возможно, что будут успешными и тонкие спектральные спутнико- 
вые измерения в линиях поглощения хлорофилла и других фото- 
синтетически активных пигментов фитопланктона. Не исключены 
аналогичные возможности и для спутниковой регистрации пленок 
биологического и иного происхождения на поверхности океана. 
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ГЛАВА 


ЦИРКУЛЯЦИЯ МИРОВОГО ОКЕАНА 


Мгновенное состояние Мирового океана, характеризуе- уривень М 
мое совокупностью океанологических полей, перечисленных в $ 1.3, нид — фигур 
можно представить в виде суммы среднемноголетнего состояния лия всех Ма 
(квазистационарная часть, изменения которой во времени, имею- в 0 
щие периоды в десятки лет и более, можно назвать климатиче- зращением. © 
скими) и отклонений от него, создаваемых короткопериодными не- пин (периоди 
стационарными процессами (типы 1—5 по классификации раз- игуру, конеч 
дела 1.3). Мгновенные состояния океана гораздо более похожи на деиствнем сис 
его среднемноголетнее состояние, чем это имеет место для атмо- ематических 
сферы Земли (другими словами, суммарная относительная интен- между Количе 
сивность короткопериодных нестационарных процессов в океане аториях о 
меньше, чем в атмосфере, так как инерция океана больше). Ы ВО 

Действительно, мгновенные состояния атмосферы, отражаемые, НН на д. Н 
например, на ежедневных синоптических картах, мало похожи на "ею океа 
среднемноголетнюю картину ее глобальной циркуляции (содержа- ве иеся д. 
щую несколько вялых ячеек, или «колес» циркуляции, в меридио- чат НЫ 
нальных разрезах). В океане же всегда существует одна и та же о АКИ 3 
глобальная система главных течений с относительно мало меняю- ы И лен 
щимися географическим распределением и интенсивностью. | ох 
Поэтому квазистационарная часть состояния Мирового океана, изо- о ов 
бражаемая на картах атласов океанов, дает неплохое представле- м Роло 
ние и о мгновенных состояниях его глобальной циркуляции. В на- На У фо 
стоящей главе мы опишем квазистационарное состояние общей ао, 
циркуляции Мирового океана как фон, на котором развиваются ]} ю ми | 
короткопериодные нестационарные процессы. у 

Размеры и форма океана. С гидродинамической точки зрения Мировой Я од | 


океан — это прежде всего бассейн со сложными границами, заполненный большой м 
массой соленой воды. Эта масса равна 1,370323 - 1024 г, она в 258 раз больше, м Зин 
чем масса атмосферы (отметим, что в ледниках на суше содержится 29. 1022 г |) К 


льда; если бы его растопить, то уровень океана повысился бы на 80 м). Пло- а И 
щадь поверхности Мирового океана равна 3,61059 - 108 км? — она составляет ый о 
70,8% поверхности Земли. Средняя глубина Мирового океана 3795 м; максималь- (ат 
ная глубина 11022 м обнаружена в Марианском желобе судном «Витязь» \ мар 
в 1957 г. А й 


Мировой океан несколько условно делят на четыре части: Тихий океан 
(52,8% массы и 49,8% площади Мирового океана, средняя глубина 4028 м), Ат- 
лантический океан (24,7% массы и 25,9% площади Мирового океана средняя 
глубина 3627 м), Индийский океан (21,3 массы и 20,7 площади Мирового 
океана, средняя глубина 3897 м) и Северный Ледовитый океан (1,2ф массы и 
3,6% площади Мирового океана, средняя глубина 1296 м); детали см. в статье 


, 


В. Н. Степанова [1] (здесь к океанам отнесены соответствующие секторы Ант- 
арктики, а также и прибрежные моря, составляющие в сумме 3% массы и 10% 
площади Мирового океана; Средиземное, Черное и Каспийское моря отнесены 
к Атлантическому океану). Соединяющее с юга Тихий, Атлантический и Индий- 
ский океаны Антарктическое водное кольцо иногда называют Антарктическим, 
ИЛИ Южным, океаном; Северный Ледовитый океан иногда включают в Атлан- 
тический океан в качестве Арктического средиземного моря. С гидродинамиче- 
ской точки зрения целесообразно дальнейшее деление океанов на котловины, 
разделяемые возвышенностями на океанском дне (в первую очередь срединно- 
океаническими хребтами), которые нарушают непрерывность глубинной цирку- 
ляции воды. Некоторым аналогом глубинной циркуляции вод в котловинах 
океана может быть циркуляция атмосферы на Марсе, на котором (по данным 
о количестве поглощающего радиацию СО» в вертикальных столбах атмосферы) 
обнаружены перепады высот рельефа до 15 км, так что основная масса его 
тонкой атмосферы, по-видимому, сосредоточена в отдельных котловинах. 


Уровень моря. Поверхность океана образует, вообще говоря, 
геоид — фигуру, определяемую равновесием между силами притя- 
жения всех масс Земли и центробежными силами, создаваемыми ее 
вращением. Однако на геоид налагаются систематические анома- 
лии (периодические аномалии — приливы —в среднемноголетнюю 
фигуру, конечно, не входят), создаваемые как сгонно-нагонным 
действием систематических ветров у поверхности океана, так и си- 
стематическими разностями атмосферного давления и разностями 
между количествами испаряющейся влаги и осадков на различных 
акваториях океана, имеющими порядок нескольких дециметров 
воды в год. На рис. 2.1 приведена карта разностей осадков и испа- 
рения на океанах, построенная по данным [2] (заметим, однако, что 
имеющиеся данные об обеих этих величинах еще недостаточно до- 
стоверны — вероятно, занижены, так как количество осадков систе- 
матически измеряется лишь на некоторых островах и крайне немно- 
гочисленных кораблях погоды, а скорость испарения на океанах до 
настоящего времени вообще не измерялась, а лишь вычислялась 
по метеорологическим характеристикам при помощи весьма мало- 
надежных формул). 

На рис. 2.2 приведена так называемая динамическая карта то- 
пографии поверхности океана, по Буркову, Булатову и Нейману 
[3], которую можно приближенно интерпретировать как карту сред- 
немноголетних отклонений уровня океана от геоида (о методе по- 

строения динамических карт будет сказано в этой главе ниже). 

Циркуляция ветрового происхождения. Океан получает количе- 
ство движения (и кинетическую энергию) прежде всего непосред- 
ственно от атмосферы благодаря трению ветра на поверхности оке- 
ана (напряжение трения т имеет порядок 1 дин/см”, скорость 


х. = ы 
трения в воде у см/с). Это количество движения пере 


дается как чисто дрейфовым течениям в верхнем слое океана, так 
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Рис. 2.2. Динамическая топография поверхности океана (относительно нулевой поверхности 1500 дбар) [3]. 


1— линии конвергенции, 2 — линии дивергенции. Дивергенция: СПД — субполярная, СТД — северная тропическая ЮТД — южная тропичс- 
ская, АД — антарктическая. Конвергенция: ССТК — северная субтропическая, ЮСТК — южная субтропическая. 


и внутренним волнам (последним в какой-то 
г поверхностных волн), которые в свою очередь, 
по-видимому, могут передавать количество движения течениям; Эти 
процессы перераспределения количества движения изучены еще не- 
достаточно. Неравномерность поля ветра (характеризуемая вихрем 
напряжения трения гот, имеющим при р НЕ асе 
бах неоднородностей поля ветра 100—1000 км порядок 10“— 
10-8 дин/смЗ и горизонтальные барьеры — берега — создают СГОНЫ 
и нагоны поверхностных вод (т. е. часть упоминавшихся выше ано- 
малий уровня моря), соответствующие горизонтальные градиенты 
давления порождают ветровые градиентные течения. В результате 
картина течений в верхних слоях океана в немалой степени отра- 
жает осредненное поле ветра в приводном слое воздуха, определяе- 
мое распределением атмосферного давления на поверхности океана. 

Поэтому в циркуляции верхнего слоя океана находят свое от- 
ражение и междутропическая зона конвергенции (или экваториаль- 
ная депрессия, располагающаяся большей частью несколько к се- 
веру от экватора), и субтропические антициклоны — азорский, 
гонолульский, южноатлантический (антициклон о. Св. Елены), юж- 
нотихоокеанский и южноиндийский (антициклон о. Маврикий), и со- 
единяющие их с экваториальной депрессией пассаты (дующие в се- 
верном полушарии на юго-запад и в южном — на северо-запад), 
и западно-восточный перенос в умеренных широтах, и исландская и 
алеутская депрессии, и арктический и антарктический антициклоны, 
а в сезонном разрезе также муссоны (особенно в северной части 
Индийского океана). 

Термохалинная циркуляция. Важным источником кинетической 
энергии квазистационарной циркуляции океана является преобразо- 
вание его доступной потенциальной энергии в поле силы тяжести 
(т. е. суммы потенциальной и внутренней энергии за вычетом той 
части этои суммы, которая останется, если адиабатически приве- 
сти океан к устойчиво-стратифицированному состоянию с постоян- 
ным давлением на любой изоэнтропической поверхности) в кинети- 
ческую энергию, возможное благодаря тому, что морская вода яв- 
ляется сжимаемой и, более того, бароклинной жидкостью, плотность 
которой зависит не только от давления, но также от температуры и 


солености, так что в ней могут образовываться изобаро-изопикни- 
ческие соленоиды, порождающие циркуляцию. 
Пиркуляцию, создаваемую факторами, непосредственно меняю- 
щими температуру и соленость на поверхности океана. называют 
Г“ ‚ 
термохалинной. Примером может служить оседание и растекание 
по дну уплотняющейся из-за охлаж 


` ‹ дения сверху воды в полярных 
районах океанов. Наибольший вклад в формирование термохалин- 


ной циркуляции вносят термические процессы — н агревание и 
охлаждение вод океана. Первичным источником тепла в атмосфереи 
океане является коротковолновая электромагнитная радиация Солн- 


И поверхностным 
мере от течении +! 


ца (сосредоточенная восновном винтервале длин волн 0.38—95н) 
, ы р. 


у атмосферы в среднем за год со 
площадки, перпендикулярной солнеч- 


поступающая на верхнюю границ 
скоростью 1,952 кал. на 1 см? 


ным лучам, в минуту (солнечная постоянная 


шкале); в сумме по всей Зем по американской 


ле мощность этого источника энергии 
тавляет 1,8. 104 я 4% 
сос к кВт. Некоторая доля & этой радиации отража- 


ется атмосферой и поверхностью Земли обратно в космос; по по- 


следним спутниковым данным, эта доля (альбедо) составляет около 
27% (еще недавно климатологи принимали «35-40%, так что те- 


перь надо увеличить в их схемах количество усваиваемого Землей 
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Рис. 2.3. Суммы прямой и рассеянной солнечной 

радиации [кал/ (см? . мин)], достигающей поверхности 

океана на разных широтах в различные месяцы (по 
Маклеллану [4]). 


солнечного тепла на 12—22%; для схем, в которых все виды расхо- 
дов энергии оценены не независимо, а «сбалансированы» с по- 
мощью подгоночных коэффициентов, потребуется радикальный 
пересчет). 

Коротковолновая солнечная радиация в атмосфере испытывает 
рассеяние и поглощение, и лишь небольшая ее доля, разная на раз- 
личных широтах и в различные годы, но в среднемноголетнем нигде 
не превышающая. */л, достигает поверхности океана в виде прямой 
и рассеянной (в несколько меньшем, вообще говоря, количестве) 
радиации (см. рис. 2.3, построенный по данным Маклеллана [4]. 
Небольшая часть этой приходящей радиации отражается (альбедо 
поверхности океана принимают равным в среднем всего 8%), ос- 
новная же ее часть поглощается верхним тонким слоем воды 
(в метровом слое поглощается около 60% радиации, а глубже 100 м 
проникает менее 0,5%), и получаемое тепло затем распределяется 
по всему верхнему перемешанному слою океана. Поверхность 
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океана излучает в атмосферу тепло в виде длинноволновой элект. 
ромагнитной радиации (в основном в интервале длин волн 5—20 |) 
и в свою очередь принимает длинноволновое противоизлучение ат. 
мосферы; разность собственного излучения и противоизлучения на. 


зывают эффективным излучением. 

Болышное количество тепла океан теряет при испарении воды 
с его поверхности (это тепло передается в атмосферу вместе с обра: 
зующимся водяным паром в виде скрытой теплоты). Среднюю ско- 
рость испарения со всей поверхности Мирового океана Рудлов [5] 
оценивает величиной 3,34 - 1029 г/год (т. е. за год испаряется слой 
воды толщиной около | м, следовательно, среднее время пребыва- 
ния молекул воды в океане до их перехода в атмосферу получается 
порядка 4000 лет), а количество осадков на океанах оценивается 
величиной 2,97 - 1020 г/год (возможно, обе эти цифры занижены), 
так что превышение испарения над осадками получается равным 
3,7. 10 г/год (или около 10 см слоя воды в год); оно компенсиру- 
ется стоком с суши. Взяв для скрытой теплоты испарения значение 
600 кал/г, получаем, что океан теряет при испарении 2 1023 кал/год 
(средняя скорость потери тепла 0,11 кал/(см?. мин). Если эту по- 
терю относить к верхнему 100-метровому слою океана и ничем не 
компенсировать, то он охлаждался бы каждый год на 6°С. 

На порядок меньшую интенсивность имеет турбулентный (кон- 
тактный) теплообмен между океаном и атмосферой через поверх- 
ность раздела, осуществляемый путем молекулярного переноса 
тепла с дальнейшим его отводом (или подводом) в пограничные 
слои атмосферы и океана с помощью турбулентного перемешива- 
ния. По-видимому, сравнимые значения (по крайней мере, в некото- 
рых районах океана) имеют потоки тепла (или, чаще, холода), при- 
носимого в океан выпадающими на его поверхность осадками. 
Тепло, выделяющееся при диссипации кинетической энергии дви- 
жений, в океане заметной роли не играет. Надежных оценок средней 
скорости диссипации кинетической энергии в единице массы = для 
океана пока нет, но для сравнений можно использовать астрономи- 
ческую оценку скорости диссипации энергии приливов 2,76Х 
Х 109 эрг/с=2 . 10 кал/год, которой соответствует & =? . 10-5 см?/с? 
(получаемая умножением на массу Мирового океана и делением на 
его площадь), или поток тепла всего 5,5 кал/ (см? . год) =11Ж 
Х 10-5 кал/ (см?*+ мин) [зато в атмосфере => 5 см?/сз, чему соответ- 
ствует поток тепла 4. 103 кал/ (см? . год) =0,8. 10-2? кал/ (см? -мин), 
который уже может быть сравним со среднемноголетними значе- 
ниями некоторых более интенсивных, но знакопеременных потоков 
тепла]. Геотермический поток тепла на дне океана, имеющий зна- 
чения порядка 10—* кал/(см?- мин), может, вероятно, играть лишь 
небольшую локальную роль. По-видимому, невелики и тепловые 
эффекты химических процессов в морской воде. Наконец, упомянем 
локальные тепловые эффекты льдообразования и таяния льда в но- 

 лярных районах океана. 

Если коротковолновая солнечная радиация нагревает океан, то, 
по Альбрехту [6], испарение, эффективное излучение и контактный 


40 


теплообмен в среднем приводят к 
Е. его ох 

в соотношении 51:42 :7, хотя относите лаждению 
рыеонтиь Однако эти три потока тепла меняются 
п мол. на и сезонам года и иногда даже могут менять 
к. тента 00 аб долготам и году значения основных видов пото- 
к др зе. мно океана в северном полушарии указаны 
н => ме фанту [7]), из которого видно, что их сумма при- 
фо реву океана южнее и охлаждению севернее 25° с. ш.; эта 

кал/(м?. сутки} 
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(и находятся 
льная роль испарения, воз- 


0 20 40 60 80 с.ш. 


Рис. 2.4. Широтные изменения средних годовых пото- 
ков тепла (по Дефанту [7]). 


О; — поток прямой и рассеянной коротковолновой солнечной 

радиации, О, — поток скрытой теплоты, ©, — эффективное 

излучение, Оз — турбулентный (контактный) поток тепла, 
> — результирующий приход тепла. 


разность должна компенсироваться переносом тепла в меридио- 


нальных циркуляциях воды. 

Меньший, вообще говоря, чем термические процессы, вклад в по- 
рождение термохалинных циркуляций вносят процессы изменения 
солености вод океана. Средняя соленость равна 34,72% [главными 
катионами являются Ма*+ (10,76%), Ме? (1,30%), Са?+ (0,419), 
К+ (0,39%) и $г?+ (0,01%), главными анионами СГ (19,35%), 


$02 (2,70%), НСОт (0,14%), Вг” (0,07%) и СО? (0,07%)]. Наи- 
более интенсивные процессы изменения солености — это осолонение 
верхнего слоя океана при испарении воды с его поверхности, осво- 


бождающем по всему Мировому океану более 1013 т соли в год 
(лишь малая ее доля переходит в атмосферу с брызгами воды) и 
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: осадков и выносе (на порядок Меньше 
воды реками, компенсирующем су 
-за среднего превышения испарения 


опреснение при выпадении о, 
и локально) в океан пресной 
марное осолонение океана из 


над осадками. а 
Уплотнение (или понижение плотности) поверхностных вод при 


их охлаждении (или нагревании) и осолонении (или распресненин) 
благодаря действию архимедовых сил приводит к опусканию воды 
(или, наоборот, подъему), создавая тем самым первопричину тер- 
мохалинной циркуляции. Суммарный эффект этих факторов можно 
описать вертикальным потоком массы на поверхности океана (поло- 
жительным, когда он направлен вверх, т. е. повышает плавучесть) ; 


М=(Р-—Е)5$——(ЕЕ--О)-НаР(Т,— То), (2.1) 


где Р — скорость выпадения осадков; Е — скорость испарения; $ — 
соленость; @ — сумма лучистого и турбулентного потоков тепла 
в приводном слое воздуха (положительная, когда поток © направ- 
лен вверх); &=2. 10“ (°С) — коэффициент термического расши- 
рения воды; с — ее теплоемкость; /[, — скрытая теплота испарения; 
Тр и Ть — температура осадков и поверхности воды соответственно 


8 $ 
[8]. При этом == есть скорость генерации кинетической энергии 
в единице массы. 
61. 
Поскольку — =02, а $=0,03, вклад испарения во втором сла- 


гаемом вчетверо больше, чем в первом (т. е. охлаждение при испа- 
рении вчетверо интенсивнее, чем осолонение). Значения М имеют 
порядок 10 г/ (см? -год), чему отвечает скорость генерации кинети- 
ческой энергии порядка 3. 10—* см?/сз. Карты значений М для Ми- 
рового океана пока, к сожалению, не составлялись (карту значений 
Р — Есм. на рис. 2.1). 

Общая циркуляция. В поле ветровых (чисто дрейфовых и гра- 
диентных) и термохалинных течений в верхнем слое океана можно 
выделить зоны дивергенции — сгона, или расхождения, поверхност- 
ных вод (как в открытом океане, так и у берегов, где преобладаю- 
щий ветер дует с суши) — и зоны конвергенции — нагона, или схож- 
дения, поверхностных вод (в открытом океане и у берегов где пре- 
обладающий ветер дует с океана). В зонах дивергенции происходит 
подъем ‚(иржеШпе) глубинных холодных вод, занимающих место 
ушедшей в стороны поверхностной воды; благодаря повышенной 
плотности глубинных вод подъем глубинных вод способствует под- 
держанию пониженного уровня моря в зонах дивергенции. Наобо- 
рот, в зонах конвергенции происходит опускание (Ч4о\ипмуеШтя) 
сталкивающихся теплых поверхностных вод (опускание иной, тер- 
мохалинной природы происходит также в областях уплотнения — 
охлаждения или осолонения — поверхностных вод); при понижен- 
ной плотности поверхностных вод опускание их в зонах конверген- 
ции вносит вклад в поддержание в них повышенного уровня моря. 
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Таким образом, динамические факторы (горизонтальная дивер- 


тенция или конвергенция течений) порождают в океане крупномас- 
штабные вертикальные движения, иногда даже более интенсивные, 


чем движения термохалинного происхождения. Их типичную ско- 


рость можно оценить [9] по формуле оно ОКЕ, где Н — тол- 


и 
щина океана, а А К! — типичная величина горизонтальной ди- 


вергенции скорости геострофических течений (И— типичная ско- 


рость течений, Г — ширина океана, Вужжр ЧИСЛО Кибеля, | — 
параметр Кориолиса). При Н=4 км, [=10 км, И=10 см/си {^— 
— 10* с * получается К1 —— 10-3, р —— 10—10 с! и №4. 10-5 см/с. Вер- 
тикальные скорости, возникающие при обтекании возвышенностей 
на дне океана, могут быть на 2—3 порядка больше; они, возможно, 
и вносят главный вклад в вертикальное перемешивание океана. 

Представление о схеме общей циркуляции поверхностных вод 
Мирового океана можно составить на основе рис. 2.2. В самых об- 
щих чертах горизонтальная циркуляция поверхностных вод сво- 
дится к гигантским антициклоническим круговоротам в северных и 
южных половинах океанов вокруг соответствующих атмосферных 
субтропических антициклонов с обострением течений на западных 
перифериях круговоротов —там и находятся наиболее сильные 
главные океанские течения, в том числе Гольфстрим и Куросио; се- 
верные и южные круговороты разделяются экваториальной (или, 
точнее, северной тропической) конвергенцией, образуемой сталки- 
вающимися пассатными течениями. На квазиширотных осях этих 
круговоротов имеются субтропические зоны конвергенции. Если 
предположить радиус круговорота 2500 км и среднюю скорость те- 
чения по его периферии 10 см/с, то период круговорота получается 
равным 5 годам (отметим, что по дрейфу отмеченных льдин период 
круговорота в Арктике определен в 4 года); таким образом, в цир- 
куляции океана имеются естественные периоды порядка нескольких 
лет (скажем, 3—10 лет). 

Далее, имеются дополнительные циркуляционные звенья, из ко- 
торых крупнейшими являются циклонические круговороты вокруг 
Антарктики и в районах исландской и алеутской атмосферных деп- 
рессий, которые отделены от гигантских антициклонических круго- 
воротов полярными океанскими фронтами. Между экваториальной 
конвергенцией и гигантскими антициклоническими круговоротами 
существуют еще тропические зоны дивергенции. На полярных пери- 
фериях циклонических круговоротов местами намечаются поляр- 
ные конвергенции. Отметим, что рис. 2.2 — это только схема; реаль- 
ные карты течений, построенные по фактическим данным, оказыва- 


ются, конечно, заметно сложнее. 


ь океана. Основные фактические данные о ги- 


О 
А мы ового океана были накоплены методом ги- 


и 
АИ ы к при помощи батометров брались пробы воды 
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Дрологических станций, на которы 


с разных глубин, что позволяло определять распределение температуры и 


Соле. 
ности по глубине, а следовательно, и распределение плотности и по нему строе, 
карты абсолютной и относительной топографии изобарических поверхностей (ди. 


намические карты), по которым можно оценивать геострофические тече 
Отметим, что из-за незнания истинного рельефа поверхности океана при построе- 
нии динамических карт используется гипотеза о том, что некоторая изобариче. 
ская поверхность р=ро на большой глубине в океане (так называемая нулевая 
поверхность) строго горизонтальна, т. е. в каждой своей точке перпендикулярна 
местному направлению силы тяжести. От нее и отсчитываются высоты других 
изобарических поверхностей р=сопз в том числе и свободной поверхности 
океана (соответствующей постоянному атмосферному давлению р=ра). Ясно, 
что гипотеза о существовании нулевой поверхности может выполняться лить 
приблизительно и выбор этой поверхности практически несколько произволен, 
что ограничивает значение динамического метода оценки течений (кроме того, 
обычно здесь оценивается лишь геострофическая составляющая течений). 

За всю историю изучения океанов в Атлантическом океане выполнено около 
100000 гидрологических станций, в Тихом океане — около 70000 и в Индийском 
океане — всего около 7000. Эти станции распределены по акваториям океанов 
крайне неравномерно: большинство их сосредоточено в северных частях океанов, 
да и там они выполнялись в основном в районах, более близких к берегам. 
Кроме того, на большинстве станций достигались лишь небольшие глубины — 
до 500—1000 м. Наконец, эти станции распределены крайне неравномерно и во 
времени (в том числе и по сезонам года); в некоторых пятиградусных квадра- 
тах акваторий океанов гидрологические станции были выполнены лишь несколь- 
ко, а то и один раз; ясно, что такие данные совершенно недостаточны для изу- 
чения синоптической, а на больших акваториях также сезонной и междугодич- 
ной изменчивости океана. Но они все же позволяют получить некоторое пред- 
ставление о глобальной квазистационарной циркуляции Мирового океана, хотя 
ряд ее деталей выясняется, конечно, недостаточно достоверно. 

Еще много скуднее количество прямых инструментальных измерений течений 
при помощи буйковых постановок самописцев течений (обычно 1—2-суточных): 
оно составляет всего около 550 постановок суммарной продолжительностью 
1100 суток. Единичные измерения производились также электромагнитными из- 
мерителями течений (ЭМИТ). Наконец, накоплен ряд данных по дрейфу судов 
и «бутылочной почте», позволяющих, хотя и очень грубо, оценивать течения на 
поверхности океана. При этой скудности прямых измерений (и ограниченности 
косвенного динамического метода) неудивительно, что еще продолжаются от- 
крытия новых систем океанских течений. Так, лишь в 50—60-х годах текущего 
столетия были открыты мощные глубинные экваториальные противотечения (на- 
правленные на восток, т. ®. против поверхностных пассатных течений); совсем 
недавно открыто очень длинное Антило-Гвианское противотечение на западной 
периферии Саргассова моря. Измерения последних лет обнаруживают сложную 
структуру главных течений, нередко состоящих из узких струй противополож- 
ных направлений (что пока еще не находит теоретического объяснения). 


НИЯ, 


Стратификация океана. В противоположность атмосфере, океан 
нагревается сверху, и температура в нем в среднем уменьшается 
с глубиной, так что термическая стратификация, как правило, ока- 
зывается весьма устойчивой. 

Верхний слой океана толщиной порядка 100 м благодаря относи- 
тельно интенсивному перемешиванию оказывается квазиоднород- 
ным; непосредственно под ним располагается сезонный слой скачка, 
а ниже его температура заметно падает с глубиной в слое толщиной 
порядка 1—1,5 км, называемом термоклином. Еще глубже темпера- 
тура уменьшается с глубиной очень медленно, достигая в придон- 
ных слоях глубокого океана, куда опускаются с поверхности океана 
охлажденные в полярных районах воды, значений около 
1—2°С. 
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В результате основная тол 

лодной: средняя температура = о Ее 5-4 
циальная температура 3,52° С (в Тихом он ет 
3,36°, в Индийском 3,8 и 3,72°, в Атлантическом 40 и а О ре 
боте п П предложено классифицировать мени з 4] 
температуры по пяти типам (полярному, субантарктическо ыы: 
арктическим атлантическому и тихоокеанскому и о ВО 
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Рис. 2.5. Типовые профили температуры воды в океане (по 
Степанову [11]). 


1— полярный, 2 — субантарктический, 3— субарктический атлантиче- 
ский, 4 — субарктический тихоокеанский, 5 — умеренно-тропический. 


скому) с несколькими подтипами и дал карту распространения этих 
типов; его типовые профили температуры показаны на рис. 2.5. 

По солености океаны немного отличаются друг от друга: средняя 
соленость Тихого океана 34,62%, Индийского 34,76% и Атлантиче- 
ского 34,90% [12]. Соленость в полярных районах возрастает с глу- 
биной (так как соленая вода более плотная, т. е. более тяжелая) и 
У дна на 1,5—2,5% больше, чем у поверхности океана; при этом 
в верхнем, перемешанном слое океана она меняется мало, ниже его, 
в слое толщиной 1—1,5 км (халоклине), заметно возрастает, а еще 
ниже возрастает очень медленно. Однако плотность воды определя- 
ется температурой в большей мере, чем соленостью, и гидростатиче- 
ская устойчивость по плотности местами допускает образование 
в океане слоев пониженной солености. Степанов [12] выделил 7 
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типов и ряд подтипов изменения пед ее карту их 
транения. Основными являются поляр у полярный 
ея ом солености с глубиной, умеренно-тропический ИП 
ыы солености на глубинах 800—1000 м (и слабым МИНИ. 
; дна) и экваториально-тропический тип, имеющий еще до. 
нат минимум у поверхности ое локальное значение 
имеют также североатлантический тип с убыванием солености 
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Рис. 2.6. Типовые профили солености воды в океане 
(по Степанову [12]). 
1— полярный, 2 — субполярный, 8— умеренно-тропический, 


4 — экваториально-тропический, 5 — североатлантический, 
6 — присредиземноморский, 7 — индо-малайский. 


с глубиной по всей толще океана, присредиземноморский тип с мак- 
симумами солености у поверхности и на глубинах 500—1000 м и ин- 
до-малайский тип с максимумом солености на глубине 500 м. Типо- 
вые профили солености по [12] показаны на рис. 2.6. 

Термохалинную вертикальную структуру вод океана удобно де- 
монстрировать Г, 5-кривыми, на которых на графике с координа- 
тами ($, Г) глубины изображаются точками. Степанов [13] типи- 
зировал и Т, 5-кривые, выделив 8 типов (полярный, субполярный, 
умеренно-тропический, тропический, экваториальный, североатлан- 
тический, присредиземноморский и индо-малайский); он дал карту 
распространения этих типов (рис. 2.7). Рисунок 2.7 показывает, на 
сколько разнообразны Т, $-кривые в океане. 
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Морская вода — очень слаб 

о сжимаем 
ность (в среднем немного большая 1 ром ыы аа 
ана = в рать сотых долей. Плотность, ее инт 
мосфер ю (при 7, $ =сопз{), удобно измерять в едини- 


з 
цах 01=103 (2—1); плотность 
Я : } р при давлении р будет равна р= 
=———_—_, где и (4-5) - 10-5 атм- 
ее. и (4-5) + 10-5 атм-! — коэффициент изотерми- 
ческой сжимаемости воды (слегка уменьшающийся с ростом дав- 
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Рис 27. Типовые Т, $-кривые вод океана (по Степанову [13]). 


1— полярная, 2— субполярная, 8— ‘умеренно-тропическая, 4 — тропическая, 
5 — экваториальная, 6 — североатлантическая, 7 — присредиземноморская, 8 — индо- 
малайская. ` 


ления). И полная плотность, и 0: почти всюду возрастают с глуби- 
ной, так что стратификация плотности почти всегда гидростатиче- 
ски устойчива. Наименьшая плотность (0:—22--23) наблюдается 
в поверхностном слое экваториальных вод; на глубинах больше 

км о; почти всюду чуть превышает 7,8 (см. на рис. 2.8 распре- 
деление о; на средних меридиональных разрезах океанов, по Степа- 
нову [14]). Большая доля этого вертикального перепада о: прихо- 
Дится на сезонный слой скачка, являющийся нижней границей 
верхнего перемешанного слоя океана (квазиоднородного и по плот- 
ности колика йоя обычно в тиубинах 60-10 м. Ниже его с 
медленно растет с глубиной в пикноклине толщиной |1—1,5 км, а еще 


ниже меняется очень мало. 
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о; на 
© Распределение средних по широтам значений плотности воды С 
рн вертикальных разрезах Тихого (а), Атлантического (6) и Индий- 

ского (в) океанов (по Степанову [14]). 


дес—ск 


тельно 1,5 


вается сут 


Если относительные изменения плотности воды по вертикали не- 
велики, то абсолютные оказываются вовсе не малыми Е иены; ный 
например, с изменениями плотности воздуха в атмосфе — Так, п и 
перепаде плотности бо:=3 в слое скачка толщиной оо м и 


ьный градиент пл р в 
кал р отности ‚равен га =1,5. 10-6 г/см“, тогда как 


при сильнои температурной инверсии (те С/м) в приземном слое 


дра ба ОТ 
воздуха он равен всего ВЕ: = т В 10-8 г/см&, т. е. на два по- 


рядка меньше, чем в слое скачка в океане. Таким образом, океан 
стратифицирован гораздо более устойчиво, чем атмосфера. По- 
этому вертикальное перемешивание в нем гораздо слабее, но зато 
внутренние волны развиваются много интенсивнее. 


др 
Градиент плотности > является более выразительной харак- 


теристикой стратификации океана, чем сама функция р (2). Гради- 
ент плотности можно сопоставить с частотой Вайсала—Брента М, 


записав ее в виде 
м3, © 


где с — скорость звука (последняя в морской воде равна приблизи- 
тельно 1,5 км/с, так что = . 10-8 г/см“; это слагаемое оказы- 


д 

вается существенным лишь в глубинных слоях океана, где о 
падает ниже, скажем, 4. 10-7 г/см“). Частота М обычно возрастает 
с глубиной от поверхности океана до слоя скачка, в котором период 


2х 
—у имеет значения порядка 10 мин, а от слоя скачка до дна убы- 
вает в несколько десятков раз (по Мон 


[15], в верхней половине океана при 


=». где ©,=2,2 м/с, ав нижней половине океана № приблизи- 
= 


ину, Нейману и Филюшкину 
близительно по закону №М= 


оянию до дна). 
й статификации океана, очень важ- 


яда технических задач (например, 
холотов), является распределение 


р в зе 

с глубиной скорости звука = 5) с № И] энтропия, 
$ — соленость. Она возрастает и © температурой, 8 ых |. 
с соленостью (хотя от последней зависит А ь ря 
зультате в верхнем слое океана ии рен: ма 1480—1490 м/с 
значений около 1540 м/с у поверхности ДЭ а ”. ется звуковой ка- 
на тлубинах 700-1900 46 (ДЕБ ТЕМ САМЫМ о им опять ана» 
нал), а ниже плавно’ растетикостигая на глу 


чений около 1540 м/с. 


тельно пропорционально расст 

Еще одной характеристико 
ной для гидроакустики и для Р 
для интерпретации показаний 9 
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Глубинная циркуляция. Образующие вертикальную структур 
океана водные массы принято разделять на ком авы (глу- 
бины от 0 и в среднем до 250 м), формирующиеся олагодаря атмо. 
сферным воздействиям; промежуточные (с нижней ыы ва 
глубинах между 1и2 км), отличающиеся в полярных областях по- 
вышенной температурой, а в остальных районах — пониженной или 
повышенной соленостью; глубинные (с нижней границей на глубине 
около 4 км), формирующиеся преимущественно в областях цикло- 
нических круговоротов высоких широт; придонные, формирующиеся 
в высоких широтах [11, 17]. Циркуляция этих водных масс раз- 
лична. 

Циркуляция поверхностных вод уже обсуждалась. В ней, по-ви- 
димому, наиболее выражены течения ветрового происхождения. Эта 
циркуляция интенсивнее, чем в более глубоких водах. 

Картина циркуляции промежуточных вод была построена (ди- 
намическим методом) в работах Буркова [18], Булатова [19] и Бур- 
кова, Булатова и Неймана [3]. В ней, по-видимому, проявляются и 
ветровые, и термохалинные факторы. Она отличается почти полным 
затуханием ветровых циркуляций в тропиках и некоторым сдвигом 
субтропических круговоротов в сторону полюсов. Она приводит 
к распространению промежуточных вод от полярных фронтов в суб- 
тропики и тропики (воды пониженной солености) и в субполярные 
районы (воды повышенной температуры). Кроме того, в нее входят 
уже упоминавшиеся выше экваториальные противотечения — тече- 
ние Кромвелла в Тихом океане, течение Ломоносова в Атлантике и 

аналогичное течение в Индийском океане. 

Картина циркуляции глубинных и придонных вод построена пока 
только для Тихого океана [20]. Эта циркуляция по направлению 
большей частью противоположна циркуляции верхних слоев, при- 
чем скорости в ней несколько увеличиваются при приближении 
ко дну, и у линий тока возникает тенденция следовать изобатам 
рельефа дна. Переход от циркуляции верхних слоев к противопо- 


ложной циркуляции глубинных и придонных вод происходит на глу- 
бинах 1—2 км, где скорости соответственно ослабевают. 

Степанов [16, 17] осуществил попытку расчета средней по дол- 
готам циркуляции в меридиональных плоскостях Атлантического, 
Индийского и Тихого океанов, определяя меридиональную и вер- 
тикальную компоненты скорости о и ® из уравнений 


9 И 02Г. 
обр бинт 
95 9$ _/, 925 
о ду 9г =А 922 › (2.3) 


где Ги $ — средние по широтам температура и соленость, найден- 
ные по данным гидрологических станций, а для К было принято зна- 
чение 10 ‘см?/с. Средняя по всему океану меридиональная скорость 
получилась равной около 2,4 см/с. Если принять такое же значение 
и для зональной скорости, так что полная скорость в среднем по 
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Течение 


Скорость (см/с) на глубинах те 


Сечение 


Течение Точка измерения 


Северное Пассатное 17 шьх №207 3 д 8 4 7 3 2 1505 в, д. 95 85 
95% ©. шу №0: В. д. Л 20 23 14 1 О°тВ: д, 65 65 
13 с. нЕ; 170 3. дл 27 26 10 6 
Южное Пассатное 4° с. ш., 148° 3. д., л 192 191 85 65 50% выл. 35 
2° с. ш., 160° в. д., л 65 38 20 39 10°, „Л. 35 
5 ю. шь, 155° 3. Дл 56 56 26 РО № ЕО 3, 85 
Антарктическое круговое 57° ю. ш., 165° 3. д., з в Й 6 4 200253. 75* 
62° ю. ш., 97° 3. д.3 12 10 8 5 02 3. 55 
вю. ш., 79 3: Д.,.9 8 7 у. 5 
Куросио 31° ешь, 133° вгд., л 31 34 33 23 30° с. ш. 35 45 
34° с. ш., 1412 в. д.л 46 45 40 27 145° в. д. 45 60 
36° с. ш., 149° в. д., л 63 55 40 25 
Экваториальное глубинное 0°, 1597 3. ду з 20 110 33 35 140° з. д. 39 
противотечение 0°, 164° в. д., з 29 24 26 24 
Северо-Тихоокеанское 38° с. ш., 160%. з. д, л й 5 3 1 180° з. д. 35 25 
Межпассатное противотечение | 5° с. ш., 140° в. д., л 17 24 1 5 
5 с. ш., 170° 3. д» л 70 80 2 4 
82 с. 712598; Д.Л 16 10 7 16 


* По недавним оценкам расхода этого течения, в проливе Дрейка он равен 218-234 - 108 м3/с [21]. 
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массе будет равна 3,5 см/с, то кине 
нарной циркуляции Мирового океан 
т.е. на три порядка меньше, чем кинети 
атмосферы, оцениваемая величиной 102 
венно, так как океан получает кинетиче 
азом от атмосферы, причем «сцепление 
Главные течения. Для океана, по-ви 
ние в его верхних слоях узкоструйных 
чительно превышающими 
3,5 см/с. В приведенной та 


ческая энергия движений 
Дж; это, пожалуй, естест- 
скую энергию главным об- 
» довольно слабое). 
димому, типично образова- 
течений со скоростями, зна- 
указанную выше среднюю скорость 
1 блице количественные характеристики 
таких течении иллюстрируются на примере течений Тихого океана. 

В этой таблице буквы «з» и «л» означают зиму и лето север- 
ного полушария. Течения даны приблизительно в порядке убыва- 
ния их расходов (рассчитанных по динамическим картам с нулевой 
поверхностью 1500 дбар), имеющих, как видно из таблицы, поря- 
док 108—107 мз/с. Для экваториального противотечения Кромвелла, 
р подсчитан в границах изотахи 25 см/с по данным Кнаус- 
са ` 
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ГЛАВА 


МЕЛКОМАСШТАБНЫЕ ЯВЛЕНИЯ 


3.1. Ветровые волны 


При рассмотрении ветровых волн и вообще коротких 
волн на поверхности океана можно пренебречь влиянием на них 
вращения Земли (силы Кориолиса); пренебрегая также, по край- 
ней мере на первых порах, влиянием стратификации плотности 
в океане, будем считать морскую воду несжимаемой (ее плотность 
р— постоянной и движение — бездивергентным, т. е. 4уи=0). Та- 
ким образом, уравнение движения воды можно записать в виде 

р 


му (ве В) и Жену, = 814) 


где = увеличивается вверх, у — кинематический коэффициент моле- 
кулярной вязкости воды (^- 1,5. 10-2 см?/с). 

Это уравнение, вообще говоря, следует рассматривать вместе 
с аналогичным уравнением движения воздуха над водой (в котором 
для описания динамической роли стратификации, могущей быть су- 
щественной, целесообразно явно выделить архимелову силу) - 
На взволнованной поверхности воды 2=5(х, У, должно выпол- 
няться, во-первых, кинематическое краевое условие 


в, Ни, ‹ (3.1.2) 


екс $ указывает значения на по- 
реписать также в виде 


ФН *-%, 


ости по нормали к поверхности. Во-вто- 
динамические краевые условия, сводя- 
стей, касательных к поверхности 
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(здесь и далее в этом разделе инд 
верхности воды), которое можно пе 


(3.1.2') 


Где и„ — компонента скор 
рых, должны выполняться 
Щиеся к непрерывности скоро 


компонент силы, действующей на элементарную площадку этой по. 

верхности, и к условию для скачка давления, создаваемого поверх. 
ы © 

ностным натяжением на искривленной поверхности (пропорцио. 


нального ее гауссовой кривизне): | 


= 
р. — Ра==—1р ах | (1-Н| УБР) УС, (3.1.3) 


где ро — атмосферное давление; для границы вода— воздух у= 
—=79,5 см3/с? при 20°С (но это значение может сильно изменяться 
под действием поверхностных пленок). 

Сложность сформулированной программы гидромеханического 
описания поверхностных волн усугубляется тем, что в процессах 
генерации ветровых волн, по-видимому, существенную роль играет 
турбулентность приводного слоя воздуха и прежде всего входящие 
в (3.1.3) турбулентные флюктуации атмосферного давления ра на 
поверхности воды (в процессах затухания волн, возможно, сущест- 
венна турбулентная вязкость воды), а расчет турбулентности тре- 
бует использования методов статистической гидромеханики. Вслед- 
ствие своей сложности сформулированная программа во всей ее 
полноте еще далека от реализации, и в чрезвычайно обширной клас- 
сической и современной литературе по этой проблеме содержатся 
решения только ряда упрощенных задач, имеющих более или менее 
отдаленное отношение к реальности. Здесь мы можем остановиться 
вкратце лишь на некоторых направлениях исследований. 

Представим поле скорости в виде и = Уф-Еу, где ф — потенциал 
скорости, а у=го{ А — соленоидальная или завихренная компонента 
поля скорости (го и=— ЛА). Условие бездивергентности примет 
вид Аф=0; отсюда сразу видно, что Ди=Ау, т. е. сила вязкости 
‘определяется только соленоидальной компонентой поля скорости, и 
потенциал скорости синусоидальных волн, зависящих от горизон- 
тальных координат х, у по закону е*К‘х, убывает с глубиной по за- 
кону е*!. Реальные волны обладают, по-видимому, лишь малой 
завихренностью, порядка квадрата их крутизны, образующейся под 
деиствием сил вязкости в тонких слоях у поверхности воды и у дна, 
так что некоторым приближением к реальности могут служить чи- 
сто потенциальные волны, для которых и=\Уф. При этом условии 
правая часть уравнения движения (3.1.1) обращается в нуль, и из 


него вытекает уравнение Бернулли ЕР + 22+. [Уф!|?=0. Его 
о 


достаточно использовать лишь на поверхности воды 2=6 (х, у, Й, 
исключив давление рз при помощи (3.1.3), так что потенциальные 
волны описываются уравнениями: 
Аф—0; 
1 
06 (д - а Г д 
—=(5=),— (99, у=а-НУср) (=); 


=. 
(нк та [ан ху 24. 4 
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Полная 
ро 


Ограничимся далее случае 

м плоского 
< РОВ дна на глубине 2==—Н. 
Отметим, торое и третье уравнения (3.1.4), В величины 


подлежащей определению 

} из уравнений 

ет динамики приводного 
слоя воздуха, дят три функции от горизонтальных ОВНА и 


времени: 5 (х, 8), Ф (х,  =Ф. и Ч (х, = (>) ных 


можно выразить через две первые по 
сл р 
для уравнения Аф=0. е решения краевой задачи 


т г. при заданном значении Ф(х, 2, #) = ( е'К-х 4А(К, #) на не 

ре, ь Е 

которой глу т 2о ниже ложбин волн решение этого уравнения, удовлетворяю- 
щее условию 9=_ —0 (г>—Н), имеет вид 


$ (к, 2, = | 2-х св (ен) 


АНУ ©“ © 9 (3.1.5) 


и связь между Ч, Ф и 5 может быть получена из соотношений: 
свА (ЕН) 


ре .х 7 
-% 9= [в сна А, 
в Н 
9 д= фе ЕЯ ВАА (К, 0. (3.1.6) 


Полная энергия вертикального столба воды единичного сечения равна Е, 
где 


с Е 
в=- Руны ааа ачняе "0. (3.1.7) 


а остальные — потенциальную энер- 
нергия Е есть функционал от двух 
Е можно привести 


причем первое слагаемое дает кинетическую, 
гию. Осредненная по горизонтали полная э 
функций: Ф(х, В) и 5(%, Э (вклад кинетической энергии в 


к виду-- Ф 55. С помощью (3.1.4) можно убедиться, что "Е меняется во вре- 


мени со скоростью — Ра. 5 . Волны, получающиеся при условии ра=соп3ф, при- 
р 

чем эту константу путем перенормировки Ф можно сделать равной нулю, назы- 
ваются свободными (отметим, что, согласно Шулейкину [1], растущие морские 
волны не являются свободными: при обтекании их ветром давление Ра мини- 
мально на вершинах волн; на наветренных склонах волн оно больше, чем на 
подветренных). У свободных волн полная энергия Е постоянна. Захаров [2] по- 

Е я гамильтонианом с каноническими 


казал, что для свободных волн Е являетс Н 
И” с (обобщенная координата) и Ф (обобщенный импульс), т. е. 


0% Вар 05 т (31.8). 
Е ПВ 


алой амплитуды уравнения (3.1.4) линеа- 
оверхности воды при этом записываются 
аменив индекс $ нулем) и принимают 


Для свободных волн М 
ризируются (условия на п 
при 2=0, что мы отметим, 3 
-% [8 93 

бором. |". (31.9). 
а 1-Я РИ 
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Они имеют решения в виде элементарных ПЛОСКИХ ВОЛН: 
{—ас03 (К - х—9й); 


ав св й (2 ЕН) (к. х— ой: 
т аа эта ( } 


о (А-В Н. (3.1.10) 


© 
Фазовая скорость волн с=-_ здесь зависит от А, Т е. волны об- 


ладают дисперсией, и волновые пакеты должны расплываться 
|! 


И 
со временем. При <(=) эффект поверхностного натяжения пре- 


небрежимо мал, так что волны являются чисто гравитационными; 
1 


Е В 
наоборот, при >» (=) можно пренебречь силой тяжести, и по- 


лучаются капиллярные волны; граничная длина волны 2п (=) 
для незагрязненной поверхности воды равна 1,7 см (фазовая ско- 
рость такой волны 23 см/с). При больших АН (фактически уже при 


л св А(2-+Н) 
ЕН =) ых = —е*2. 
>5] в (3.1.10) можно полагать В АН =1 и ЕЕ © 
это случай волн на глубокой воде. Наоборот, при АН<\!1 (мелкая 
вода) можно полагать 1 #Н=ЁН и ео жвы — 3 при этом 
ВАН ЕН ’ 


с=ЕН , так что длинные гравитационные волны распространяются 
без дисперсии. 
Если направить ось х по вектору К, то траектории частиц воды 
в волнах (3.1.10) определяются из уравнений 
& _а° св (2+ Н) ао 
&— АН 003 (—6й = ут 


Х (сы созх — АЕсЬ взшх-Е Ал ЗВ р созх--...), 
Чл _ аФЗВ(2+Н) . 
Е БЕЯ Рэп (х — = ДЖ 
Х (ЗН ьзшх-- АЕ ЗВ в со у 9 СВ ызшх-Ё...) (3.1.11) 


с ВУЗЕВЫМА: ЛАЧЕЛЬНЫМ Е УСЛОВИЯМИ, тет Ва 50; |2 — 20; Ж, 
; ; 

2 начальные координаты частицы; и=й (2--Н); х+Рхо— © 
При учете лишь первых членов в скобках справа траектории полу- 
асвиь азпи 

чаются в виде эллипсов с полуосями о В й 
р ВЕН ' ЗВ ЕЯ (на глубокой 

воде в виде кругов радиусом ае*®), но следующие члены дают 


о 


Ге ОН 1 


также среднюю по времени дрейфовую скорость 4& _ а?во св 2ь 
обнаруженную еще в 1847 г. Стоксом [3]. 
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0%), } (к 
ость от Вр 
формулой (34 


Тогда ур 


Гамильтониан 
да по сте 


ча (ко 


Иней ко 
"На для ат 


Нелинейные поправки к волнам (3.1.10) могу й 
. 1. ог ы 
ЬЯ разложения функций фи Е В (3 ) ут быть наидены пу 


-1.4) в ряды - 
. вида |1 8“]-... 
по степеням малого параметра = порядка крутизны ыы И 


тично может быть введена поправка на вязкость (малая завихрен- 
ность) у поверхности воды иу дна; отметим, что она содержит до- 
полнительное дрейфовое течение, у незагрязненной поверхности 
глубокой воды равное указанному выше стоксову дрейфу (так что 
последний удваивается), и аналогичное индуцированное течение 


у дна, превышающее стоксов дрейф в полтора раза (см. гл. 3 книги 
филлииса [4]). 


Нелинейные взаимодействия между волнами удобно описывать, совершив 


в гамильтониане Е(Ф, 9 каноническое преобразование к нормальным перемен- 
ным малых колебаний 24* (К), а(К) по формулам: 


оо =- И *® вю: 


С(К) = У» [а (К) + а* (К), (3.1.12). 


где Ф (К), 5 (К) — преобразования Фурье исходных переменных Ф (х), 6 (х) (зави- 
симость от времени подразумевается), собственные частоты ®(Ё) даются третьей 
формулой (3.1.10), и звездочка означает комплексно-сопряженную величину. 


да (К + ЗЕ 
Тогда уравнения Гамильтона (3.1.8) примут вид © Е а. 
0 за*(К) 
Гамильтониан Е(а, а*) можно представить в виде функционального степенного. 
ряда по степеням его аргументов, начинающегося с квадратичного члена 


| оуада* ак, который вносит в 1. 


вклад — № (Ё) а (К), отвечающий 


линейным колебаниям. Положив а(К) =А(К)е- ^^ ®!, запишем уравнения Гамиль- 
тона для амплитуд волн А(К) в виде 


9А (К) _ 
Бе 


о. [о (&) Е (в) — © (ВТ (ку -- № — К) ака +... 
ск, №, № 4* АА 8 Х 
Хе (№) о (#3) —<()-—® (#)1 25 (К ВЕ к —Ю) ак! аКо кз + ..- (3.1.13): 


где не выписаны члены с другими комбинациями амплитуд А(К!), А*(К!), А(К2), 
А* (№), ... и члены старших порядков. Функции У, №, ... вид которых опре- 
деляется уравнениями (3.1.4), суть коэффициенты реф м четве- 
рок и т. д. волн с соответствующими волновыми векторами. Из ( р з о ар 
Что взаимодействие между тремя волнами с волновыми сроки Я а, то 
Жет создавать апериодическое изменение (рост или убывание) ам уд. г 
если выполняются условия резонанса: 


к—=ю №; ©) = (#1) Е о (№). (3.1.14) 


— | У (—К К, К) А (КА (®) Х 


При этом либо волны К, № ‘будут расти за 4 я: ты | 
(1. е. последняя будет распадаться на две ии будут сливаться в одну 
будет расти за счет затухания волн к, № (т. е. они буду 


У); такое резо ое взаимодействие можно назвать распад- 
ным . нансное трехволнов ). 


более подробное его описание см. в статье 


авитационных волн на глубокой воде («?=8#) условия резонанса (3.1.14) 


59. 


р 
неосуществимы, но у капиллярно-гравитационных пни Били т аспадны 
трехволновые взаимодействия возможны (они р р: акголдриком те 
Аналогично вышесказанному, для резонансного взаимод йствия между четырьи: 
волнами К, К, К», Кз должны выполняться условия: 
КК, = К + Кз; 


о (Ё) о (#1) =5 (№) + о (№3), (3.1.15) 


я 
2 3 4 5 6 789 0%мщ 


Рис. 3.1.1. Спектры волн при экспериментах [17] в лотке 
глубиной 107 см. Верхний спектр соответствует резонанс- 
ному отношению частот первичных волн @1/2= 1,77, на 
частоте 2%; — ®2 максимум хорошо выражен. Нижний 
спектр соответствует нерезонансному отношению @®!/в›= 
=1,60, максимум на частоте 2%; — в выражен слабо. 
Меньшие пики соответствуют гармоникам первичных 
волн. 


которые для гравитационных волн на глубокой воде уже осуществимы. При 
К=К: такие резонансные взаимодействия также можно назвать распадными (для 
их экспериментального воспроизведения особенно удобна конфигурация == 
= 12). Они рассчитывались в работе О. Филлипса [7] и работах [2, 8—14, 15}, 
и предсказанные расчетом эффекты были обнаружены ересей К: 
[16, 17] и статью Фейра в [15]; один пример из [17] приведен на рис. 3.1.1). 
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Для двум 


скорости фм 


—#) | 
0%. 
паса Ар=0 
ННЯХ ЛИНИИ 


дый волновой векто 
оста. 


волн вряд ли устанавливается. 


С другой стороны, нелинейные взаимодействия между элементарными вол- 
нами, составляющими волновой пакет, в принципе способны скомпенсировать 
тенденцию к расплыванию пакета из-за дисперсии его составляющих ие сло- 
вами, могут существовать решения уравнений ( ; 


3.1.4) в виде установившихся 
(т. е. распространяющихся без изменения их формы) свободных волн конечной 
амплитуды. 


Установившиеся плоские волны, распространяющиеся вдоль 
оси х с постоянной скоростью с, удобно описывать в системе коор- 


динат, движущейся вместе с ними; тогда второе уравнение (3.1.4) 
принимает вид 


25-1 2 [+ а у? ©. |+ Е Шо. (3.1.16) 


Для двумерных безвихревых течений наряду с потенциалом 


скорости ф можно ввести и функцию тока ф = 


ласа АЛф=0 (отсутствие завихренности). В установившихся движе- 
ниях линии тока ф=соп${ будут совпадать с траекториями жидких 
частиц; одна из них, скажем, {ф=0, будет совпадать с поверхностью 
жидкости 2=6(х) [это условие заменяет третье уравнение (3.1.4) ]. 
Установившиеся периодические плоские волны описываются функ- 
циями 1 (х, =) иб (х), Х=АХх, которые вместе со скоростью с подле- 
жат определению из перечисленных уравнении. 

Гравитационные волны такого типа называются волнами Стокса. 
Этот автор искал характеристики установившихся волн (в [3] — 
для глубокой воды ив [18] — для воды конечной глубины) в виде 
рядов по степеням параметра порядка их крутизны; с точностью до 
четвертого порядка получается: 


1 
(=—ас0$ х-+ (5 ва? а) с0$2х— 
— = А2а3 с0$ ЗУ Зал соз4х--...; 
в (1-6 ба...) (3.1.17) 


тро- 
(формула для б отличается от соответствующего разложения р 
) . Однако сходимость ука- 


2 
Хоиды только на слагаемое я сз 2х, 


занных рядов не была доказана. ь 


Строгое доказательство существования установившихся волн конечной зу. 
плитуды дано Некрасовым [19, 20], который воспользовался тем, что комплексный 
потенциал =ф-+йр является аналитической функцией комплексного перемен. 


№3 о 
ного 2=х-2, причем буи [ше играет роль комплексной ско. 
рости. Считая волну симметричной (это ее свойство доказал Леви-Чивита [21], 
в случае глубокой воды отобразим всю занятую водой область между ложби’ 
нами волн в плоскости 2 на единичный круг с разрезом по радиусу в плоско. 
а7 _й. 1 (21) 
ай 2= 71 

степенной ряд, начинающийся с единицы. 


сти 2,=|2 | е*, положив ‚ где А — длина волны, а |(7,) — 


1с% 
Комплексный потенциал можно будет взять ввиде = ты 1п 2, откуда на 


1 с и 90: 

поверхности воды получается {(е'*) = ГР] е $=К(х)е °). Логарифмируя эту 
5 

ормулу и используя степенной ряд для |, можно получить соотношение между 

(Х) и0(х), которое приводится к виду 


1 у. п хх | 
Г А4шл (х') ' 
Ве -—=— В 2: 1. 
00 2= | + р их ау! Чу . 
5 2 
Второе соотношение между К и 0 получается дифференцированием по Хх 
авнения (3.1.16) при у=0 с использованием формулы а = 
Ур -1. ри у= . форму на. щ, 
ом и Ч” жб 5% 
поверхности воды мот ужи т Юзт 0; оно имеет вид 2 8 пей, 


ХК зп 0. Выразив отсюда А через 0, приводим предыдущее соотношение к виду 


п 6 (-' п ех Ех 
о ча (1) а 2 4’, — (3.1.18) 
8 О 
$ Ты | 516 1") 4 (4) ниях 
где и= и индекс <0» относится к вершине волны. 


2] 


Некрасов доказал существование нетривиальных решений этого уравнения 
при в>3. Аналогично им рассмотрен и случай воды конечной глубины. 


Из-за возможности резонансных четырехволновых взаимодейст- 
вий волны Стокса в принципе неустойчивы [2, 14, 15]; волны 
со слишком острыми гребнями будут обрушиваться. Можно думать, 
что предельная форма устойчивых волн определяется только одним 
параметром &, и в полярных координатах г, 0 (с началом на гребне 
и осью 0 =0 вертикально вниз) около гребня из соображений раз- 


мерности будет фр (х, 0) — 78734 (0), причем из уравнения Дф-—0 по- 
лучается Ч (8) =с03—5-. Поверхности воды фХ=0 будут отвечать 


углы 0 = +60°, так что предельно заостренные гребни имеют рас- 
твор 120°. Этот результат был установлен еще Стоксом. 


_—_—_—_—о 


Ри. 31.2. Лини 
овившихся пло 
ых волнах ко 
3ы при разь 

крутиз 


‚ Теретнер | 
Тавнений ТИ) 


Точная теория установившихся капилл 
ллярных волн к й Г 
Е у онечной лит - 
Ве = пен: осы Краппером [23]. По [23] введя 
безразмер омощью единиц длины \/с? и скорости с и поло- 


ах 
жив щ=е*, так что п яр ="— 


дачу можно свести к решению уравнения Лапласа 


19 будет аналитической функцией от \, за- 
02% 02% 
д + ар =0 с краевым 
при &=0. Нетрудно 
в \2 
проверить, что решение содержится в соотношении _- Пе АЙ 
а7 1 дей 


Высота Й таких волн равна 8А/® (1 — А?), их скорость с равна 


д* 
условием т =3Вт при ф=0, получающимся из (3.1.18) 


1 
1—22\ 2. ы 
| ИТ-- 2 ‚ линии тока при разных крутизнах = показаны на рис. 3.1.2. 


С ростом крутизны ложбины 
этих волн заостряются и воз- 
никают самопересечения нуле- 
вой линии тока, означающие 
образование под острыми лож- 
бинами пузырьков воздуха. 


Рис. 3.1.2. Линии тока в уста- 

новившихся плоских капилляр- 

ных волнах конечной ампли- 

туды при разных значениях 
крутизны д 


Герстнер [24] в 1802 г. указал точное решение лагранжевых 
уравнений гидродинамики для установившихся плоских вихревых 
свободных волн конечной амплитуды на поверхности идеальной 
жидкости бесконечной глубины. Согласно этому решению, коорди- 
наты х, 2 жидкой частицы, находившейся в отсутствие волны в то- 
чке (хо, 2), в волне меняются со временем по закону 


х=Х— ае’зш (0 — 51); 
= --ае*соз # (х— с, (8.1.19) 


8 
. с= |/—; а— произвольная 
где № — произвольное волновое число; с у тт р 


амплитуда колебаний поверхности воды ооо орт 


А 
здесь движутся по окружностям радиусом ае”“, реет че 
Убывающим с глубиной —2о. В системе координат, движу 


с волной, линии тока суть трохоиды: 


х= —ае ту; 


ааае”“сову; ХХ. 


При «> 0 поверхность воды принимает предельную форму 


циклоиды с заостренными гребнями (см. рис. 3.1.3). Отметим, что 
согласно Шулейкину [1], вершины реальных ветровых волн острее, 
а подошвы положе, чем у трохоид с той же крутизной; профили та. 


Хх Е 
ких волн можно описать уравнениями т х = 


=ас0$х, п>1. Давление в жидких частицах в волнах Герстнера 
0 


постоянно и у частиц с одинаковыми 2о одинаково; вихрь ее 
р 


Рис. 3.1.3. Линии тока (постоянного давления) 
в волне Герстнера. 


Эса2Р3Зе?Ало 
1 а а2е2е2йло я 
вили Дюбрэйль-Жакотен [25], Гуйон [26] и Моисеев [27]. 
Перейдем теперь от решений упрощенных гидродинамических 
уравнений к реальным морским волнам. В случае развитого волне- 
ния целесообразно прибегать к статистическому его описанию, рас- 
сматривая 5 (х, #) как случайную движущуюся поверхность. Объек- 
тами исследования при этом становятся распределения вероятно- 
стей для значений 5 на конечных множествах точек пространства — 
времени (х», #). Записи волнографов показывают, что при разви- 
том волнении распределение вероятностей для значений 6 в фикси- 
рованной точке х близко к гауссовскому. Совместное распределе- 
8 д д 
ние вероятностей для наклонов поверхности моря с =, изме- 
х у 
ренное Коксом и Манком [28, 29] по самолетным фотографиям сол- 
нечных бликов на поверхности океана, оказалось приблизительно 
95 д 
гауссовским (хотя частные распределения для 9 и с были 60- 
у 
лее заостренными, чем гауссовские, и распределение для наклонов 
вдоль ветра было слегка асимметричным). Поэтому для ряда целей 
может быть достаточной модель гауссовской случайной поверхно- 
сти 5 (х, В), изученная Лонге-Хиггинсом [30, 31]. 


равен — Более общую теорию вихревых волн раз- 
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зотновых 

Кажд: 
ще Е (К 
Цая 3 п; 
№0, прох 
ЧеНие — т 
травле 


Одной из важнейших статис 

= тических характери е г 

Г стик случаиной 
функции $ (х, ©) является ее двухточечная баажноныыя ния 


В, Э—<, Эна, +55), (3.1.20) 
где угловые скобки означают с 
статистической однородности п 
гов, то В будет зависеть такж 
ционарности во времени, нап 
то В будет зависеть также о 
называется спектром волн: 


Е(К, в) — (2-3 [е' "ЭВ (г, ‹) атак. (3.1.21) 
‚Статистически однородная по горизонтали и стационарная слу- 
чайная функция С (х, #) всегда может быть представлена в виде су- 
перпозиции гармонических плоских волн е®-х —е) со случайными 
некоррелированными амплитудами 47 (К, ©), и смысл спектра рас- 
шифровывается формулой Е(К, ®) ака =(| 47 (К, ®) |2). Интеграл 
от Е (К, ®) по всем (К, ®) дает (2); интеграл по всем К дает частот- 
ный спектр Е (©) волн 5 (х, #) в фиксированной точке х; интеграл 
по всем @ дает пространственный (двумерный) спектр Е(К) волне- 
ния в фиксированный момент времени #. Положив Ах =А с0$ & и Ёу= 
= 11 © и проинтегрировав АЕ (№., Ау) по всем , получаем спектр 
волновых чисел Е (®). 

Каждая плоская синусоидальная волна изображается на гра- 
фике Е (К) точкой с некоторым весом в плоскости К; зыбь, состоя- 
щая из плоских волн одного направления, — точками на одной пря- 
мой, проходящей через начало координат; развитое ветровое вол- 
нение — точками в некоторой области (вероятно, вытянутой по 
направлению доминирующего ветра). 


Если в случае гравитационных волн на глубокой воде для спектральных 
(К-х—®0) 47 (К, ®) выполняется дисперсионное соотношение ©?= 5 


татистическое осреднение (если нет 
о горизонтали, например около бере- 
@ от х; если нет статистической ста- 
ример при развивающемся волнении, 
то. Ее преобразование Фурье погит 


компонент е 
(на самом деле оно может нарушаться из-за переноса коротких волн длинными 
и трехволновых взаимодействий), то Е(К, о) =Е(К)5(° —У 5^); тогда получим 


2 

Е(Ёх, Ку) АЕ»АЕ, = 5Е( — с0$ а, - эп *)| аа4®, и выражение в квадратных 
: з 8 

скоб ать роль спектра направлений и частот Е(а, ®) [точное опре- 

деление ль аа от ЕЕ(К, ©) по всем #; интеграл от Е(а, ®) по 


всем © опять дает частотный спектр]. 

дно построить по записи одного 
й на рис. 3.1.4, показы- 

волнографа. Типичный пример, приведенный а |5 * = ре 

вает, что спектр волн довольно узок: основной дв (22) зд 


вносит полоса частот всего в три октавы. Спектр ли и ча- 
стот оценивался по измерениям колебаний и наклонов свободно пла- 


вающего буя [33]. 
те ть нивался по самолетным стереофотогра- 


Двумерный спектр оце С 
фиям рее о [84]. Хорошие перспективы измерений про- 
странственных спектров волнения обещает использование самолет- 


ных и спутниковых интерференционных альтиметров и радаров. 


Частотный спектр волн нетру 
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Расчет спектров волнения есть задача статистической гидроме. 
ханики. Эволюция пространственного спектра Е (К) описывается, 
вообще говоря, уравнением [4] 


[2108 
нение ке ® Г 7, 
(3.1.22) 


где Са и И, — компоненты групповой скорости волн и скорости те- 
чения соответственно; Зов (К) — спектральный вклад в тензор избы- 
точного потока импульса, создаваемого волновыми движениями: 


Е(ы)см^с 
И. 


\ 


х10 


5 0 5 А, 


Рис. 3.1.4. Частотный спектр волнения Рис. 3.1.5. Схематическое представле- 
при коротком разгоне ветра (—2 км), ние о слагаемых в уравнении для 
измеренный Кинсменом [32]. пространственного спектра (3.1.22). 


Правая кривая — значения Е (&) при ®>8 рад/с 
в десятикратном увеличении. 


Г. — скорость притока энергии от ветра; Г — скорость диссипации 
энергии волн; Г — скорость притока энергии от других волновых 
компонент. При горизонтальной однородности левая часть равна 
дЕ (К 

Е. Современные представления о качественном поведении 


слагаемых в этом уравнении видны из рис. 3.1.5: атмосферное воз- 
буждение Г, (Ё) имеет довольно широкий спектр с максимумом 
около максимума спектра волн Е(Ё), диссипация Г (ЕЁ) заметна 
лишь при больших ^, а взаимодействия волн Т(Ё) переносят энер- 
гию от коротких волн к длинным. Точный вид этих слагаемых пока 
еще не установлен. 

Как уже отмечалось, вследствие медленности перераспределе- 
ния энергии по спектру, обусловленного взаимодействием между 
волнами, статистическое равновесие между этим переносом и атмо- 
сферным возбуждением в окрестности максимума Е (№) устанавли- 
ваться не успевает, и при продолжающемся действии ветра волны 
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) 7 
рН ы 

р я 

ри 


пузается 


волнения 


орость 


| ча № 


м 


растут: максимум Е(Ё) растет и смещается в сторону меньших # 


‚опре: 2 р волн описан Шулейкиным [1]). Но рост волн 
с фиксир им ^ ограничивается условием их устойчивости — 


требованием, чтобы локальные ускорения на их гребнях не превос- 


ходили некоторой доли от & (для волн Стоке — > г) ; переход 


этого предела приводит к обрушиванию волн. Поэтому в области 


е 

&> о, где Ко отвечает максимуму Е (Ё), спектр расти не может и 
а статистическое равновесие, которое при < 
< =) определяется только одним параметром #. Форма спект- 


ров в интервале равновесия определяется с помощью соображений 
размерности [35]: 


В ®) = Ва: Е (®)= 85° 5, (3.1.23) 


где Ви В — числовые постоянные. 
По эмпирическим данным, собранным Китайгородским [36], при 
измерении © в рад/с получается В —6. 10-3; при условии 6? = по- 


1 ь 
лучается В-— В. На рис. 3.1.6 приведен набор частотных спектров 


2 
Е (м. 
* 
скорость трения), измеренных Волковым [37]; их высокочастотные 
ветви все ложатся на одну прямую, отвечающую закону Филлипса 
(3.1.23). Отметим, что в более детальной теории могут возникнуть 
поправки к закону Филлипса (в частности, некоторая изменчи- 
вость В) из-за влияния на равновесные волны локальных ускоре- 
ний, создаваемых более длинными волнами (а может быть, и из-за 
влияния стратификации верхнего слоя океана) [38]. Отметим еще, 
что в интервале равновесия спектральный тензор наклонов поверх- 


волнения с различными безразмерными дисперсиями 


ности моря > должен иметь ВИД (СЕ причем при симметрии 
4 
относительно направления ветра хн будет С»=Са=0; это предска- 
зание подтверждено измерениями [33], причем получилось Си-+ 
+ Ср=8. 10-8. Поскольку рост капиллярных волн также ограничи- 
вается пределом их устойчивости, выше которого под острыми лож- 
бинами образуются пузырьки воздуха, в их спектре также можно 
ожидать существования интервала равновесия, определяемого на 
этот раз единственным параметром у. В этом интервале Е (®) — 
2 ТА 
{3 3, Е (Е) —* и спектральный тензор наклонов должен 
иметь вид С”®-; последний результат подтвержден лаборатор- 
# я нк 
ными измерениями Кокса [39], причем получилось С.С, = 
=1. 10-2. ЕО Е 
Что же касается неравновесной части спектра в окрестности его 
максимума, а потому и полной дисперсии (2), то они могут зависеть 


‘ 
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Рис. 3.1.6. Частотные спектры’ волнения с различными безразмер- 


ными дисперсиями {*) (по Волкову [37]). 
* 


1—УИ — от 5730 до 116; 1—9 — от 570 до 2,1 - 10-3. Масштабы для кривых 6—9 
(лабораторные эксперименты) изменены (см. систему координат в правом 
нижнем углу рисунка). 


думяй 


прения 


прежде всего от продолжительнос 
гона х. Расчет этой зависимости 
=р2(С?) можно осуществить при 
гии, получаемого интегрировани 
теграл от Т (К) равен нулю]. 
Шулейкин [1] представил слагаемые в таком уравнении (при 
1 


ти действия ветра Ёи его раз- 
для полной энергии волн Е= 
помощи уравнения переноса энер- 
ем (3.1.22) по всем К [при этом ин- 


И«=0) полуэмпирическими выражениями, считая, что СЕ? 


(т. е. что длины волн растут пропорционально их высоте), атмосфер- 
ное возбуждение —6 и диссипация — 2, и привел это уравнение 
в соответствующих безразмерных переменных к виду 


: 5 1. 05 с 
ыы 
Китайгородский [36] в 1962 г. предложил для не слишком ко- 


ротковолновой части неравновесного спектра при не слишком ма- 
лых Ёи х гипотезу подобия, по которой спектр определяется только 
1 


4 
двумя параметрами: & и и, = (=): (где т— ветровое напряжение 
а 


трения на поверхности воды), так что 


5 
и Е изо 2 ах \. 
Е(@®) = У ( р й их э р] | й 


1 
2—4 р [- 3.1.24 
лм. =). (3.1.24) 
2 
И Ге 
причем при х меньше некоторого значения а, [= (соответст- 
* 


вующего так называемому фронту установившегося волнения) 
здесь пропадает зависимость от В, а при х больше этого предела 
пропадает зависимость от х (а затем, может быть, ослабевает и за- 
висимость от . Эти предсказания, по-видимому, удовлетвори- 
тельно согласуются © экспериментальными данными (одним из при- 
меров может служить рис. 3.1.6) [36]. Для спектра предположи- 
тельного асимптотического, «полностью развитого волнения» (су- 
ществование которого, однако, в свете вышесказанного рав: 
весности спектров сомнительно) Пирсон и Московиц [40] подо- 


т _ (о 
брали формулу -Г5Е(®) —=4- 10-3 ехр(—0,747*), где и 


. О 
и И— скорость ветра; при этом (©?) а вии я 


Е т служить ориенти- 
тра отвечает частота «=0,88-7, ЧТО может слу р 


м длятоденки зыбое”и отия доминирующих волн при сильном 


ветре. 
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ачальная стадия роста ветровых волн) весь спектр Е 


В 
При малых # (н ым. Его можно рассчитать при помощи линеаризирован» ) 


является неравновесн г ы 
с сть второго из них на — —^ и предста 
уравнений (3.1.9), заменив правую ча - эй 


атмосферного давления ра В виде суммы статистически стационар. 
осы ыы , создаваемых турбулентностью ый ны от 8, 
приводном слое воздуха, и флюктуаций р», све вр . Простран- 
ственные амплитуды Фурье последних будут про = ча ы амплитудам 
Фурье 42(К, #) поля волн С(х, #), так что их можно записат а виде арс?Аа7 (к, 
1); где а — малое комплексное число (его мнимую часть мы обозначим |). Вы. 
разив теперь при помощи вышеуказанных линеаризированных уравнений 47 ((, #) 


1 
через амплитуды Фурье функции р!(х, ), при 0 (К) <#< -— [где 0 (К) — вре. 


0 10 20 30 40 с/ин 


Рис. 3.1.7. Коэффициент усиления волн М 
формулы (3.1.25) как функция от безразмерной 


и 
частоты и безразмерного времени -^ 
* 


(по Филлипсу [4]). 


менной масштаб корреляции К-компоненты поля Р: в системе отсчета, движу- 
щейся со скоростью и(К) переноса этой компоненты ветром], получим [4] 


В(кд= т Р(К, ®) М (0; 


м(= ЗВ моё 


т (3.1.25) 


где Р(К, ©) — пространственно-частотный спектр поля ри(х, #), а ® и с опре- 
деляются дисперсионным соотношением для глубокой воды. При малых и? 
получается М(й) =; это обнаруженная Филлинсом [41] резонансная стадия ро- 
ста волн [по определению и (К) спектр Р (К, &) имеет максимум при «==КХ 
Хи(К), так что реакция поверхности воды на действие поля давления р; мак- 
симальна, когда преобладающая частота переносимых ветром К-компонент дав- 
ления р, совпадает с частотой свободных волн с тем же волновым вектором; 
индуцированные волнами флюктуации давления на этой стадии несущественны]. 

При ифЁ>1 рост спектра (3.1.25) со временем становится экспоненциальным; 
индуцированные волнами флюктуации давления р» (по крайней мере, определяе- 
мая параметром № их часть, синфазная с наклоном поверхности волн) здесь 
играют существенную роль, т. е. в системе ветер—волны включается обратная 
связь. Эта экспоненциальная стадия роста волн.впервые была. рассчитана Майл- 
сом [42] при решении классической задачи о гидродинамической неустойчивости 


профиля скорости в потоке воздуха над свободной поверхностью воды (сводя- 
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№2, | 
у уокез 0. 
бое", 1847, \ 
у филлиие ( 
109, 267 с. 
$ Кадомцев 
ских наук» 
ево 


блеме собственных й 

щейся к про! ных значений для с 

я - оответс: 

Зоммерфельда; поток воздуха здесь считался С Соня уравнения Орра— 

ческим профилем скорости, типичным для турбулентного а. }. 
я ия. 

Главной трудностью в этой теории является расчет параметра и= 252 


Ра 
где 12 — индуцированное волнами напряже ы, а 
в ние трения на поверхности воды, а — 
те гы зависящего и от #, и от Бои роя ветра. 
акой р иллипсом [4]; его результаты для коэффициента уси- 


ления волн М как функции от безразмерной частоты О безразмерного 
8 


4 
времени в. в случае К]и(К) представлены на рис. 3.1.7. Заметим, однако, что 


некоторые новеишие экспериментальные данные, просуммированные Пондом [43], 
обнаруживают значительно более быстрый рост волн, чем по упомянутым рас- 
четам, так что последние, возможно, потребуют пересмотра. : 
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3.2. Внутренние волны 


Как и волны на пове 


рхности ВОДЫ з 
зываются в океане фактически ды, внутренние волны ока 


повсеместным явлением. Иногда ж 
Е да же 
они достигают поистине грандиозных размеров (см. на рис. 3.2.1 


еь [1], наблюдавшего по колебаниям вертикального 
профиля солености в Гибралтарском проливе внутреннюю волну на 


глубине 150 м с амплитудой около 100 м 
и приблизительно полу- 
суточным периодом). р о полу 


12 


ия солености (%) в Гибралтарском проливе (35° 54,6" с. ш., 
„4 з.д.) В мая 1961 г. (по Боккелю [1)). 


Рис. 3.2.1. Колебан 
5° 44 


В настоящем разделе мы ограничимся рассмотрением только 
мелкомасштабных (коротких и короткопериодных) внутренних 
волн, при описании которых можно пренебречь влиянием сфериче- 
ской кривизны Земли и ее вращения (силы Кориолиса) и записы- 


вать уравнения движения воды в виде 


ВОИ Ди. (3.2.1) 
ИЕ ЭСТ Е 


Основное отличие от теории волн на поверхности я Ве 4 
ключаться в том, что теперь необходимо т Заль ва Моро РН 
воды, т. е. изменения ее плотности в пространст р : 


чень малы по сравне- 
воды в волнах о 
ры: а ижение при этом, как известно, можно 


нию со скоростью звука, ДВ ее 
считать ие ьИНЫЫ, т. е можно полагать @ти=0; это 
73 


условие отфильтровывает из решении уравнении гидродинамики 


звуковые ВОЛНЫ. р 
Для описания колебаний плотности следует использовать Урав- 


и 
нение баланса энтропии рЪ—-—®, где п— удельная энтропия и 


&= — изменение энтропии единицы объема воды, вызываемое моле- 
кулярными эффектами и лучистым теплообменом. Уравнения ба- 
ланса энтропии, вообще говоря, недостаточно, так как энтропия 
морской воды есть функция не только давления и плотности, но еще 
и солености $; поэтому надо дополнительно привлекать уравнение 
диффузии соли р, где г, — приток соли к единице объема 
воды, создаваемый молекулярными эффектами. Но если не интере- 
соваться очень медленным затуханием волн из-за молекулярных 
эффектов и тонкой структурой гидродинамических полей в области 
минимальных масштабов их неоднородностей, где только и сущест- 
венны молекулярные эффекты (а оставить эти вопросы для от- 
дельного рассмотрения), то движения воды в волнах можно считать 
изоэнтропическими и изохалинными, т. е. применять к ним уравне- 


а 45 
НИЯ = РА, приводящиеся к виду 
ар 2 4 
зая Ра л Вае) 


др\ 1% : 
где со = [(>.) В — скорость звука. Если считать ее заданнои 


(или известной функцией от р и 0), то уравнения (3.2.1) и (3.2.2) 
вместе с условием уци=0 образуют замкнутую систему относи- 
тельно функций и, рир. : 

Краевым условием на дне океана ==Н (х, у) будет обращение 
в нуль скорости и [а если в уравнениях движения (3.2.1) не учиты- 
ваются силы вязкости, то только нормальной к поверхности дна 
компоненты скорости, при плоском дне — вертикальной компо- 
ненты 4]. На поверхности океана 2=6 (х, у, #), вообще говоря, дол- 
жны выполняться те же кинематическое и динамическое краевые 
условия, что и в случае волн на поверхности воды; тогда будут уч- 
тены и поверхностные и внутренние волны и их возможные взаимо- 
действия. Однако при расчете внутренних волн представляется ра- 
зумным пренебречь капиллярными эффектами на поверхности оке- 


а а 
ана и записывать динамическое краевое условие в виде “= я 


при ==6 (№, 9,0. 


Для изучения свойств внутренних волн часто отфильтровывают поверхност- 
ные волны, т. е. пренебрегают колебаниями поверхности океана, предполагая ее 
совпадающей с плоскостью ==0 и ставя на ней кинематическое краевое условие 
и=0; некоторая искусственность такой постановки задачи приводит к тому, что 
динамическое краевое условие р=ра при этом, строго говоря, не выполняется. 
Но колебания поверхности океана, создаваемые внутренними волнами, хотя и 
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Эа ф 
чтов бой 
Я МЖД 
правой ча 

Линеа 
(424) пр 


малы, все же, по-видимому, ь 

ческом льду обнаруживаются сейсмографов на аркти- 
волнам. Поэтому в более точной 

зовать хотя бы линеаризирован 

условия, имеющие вид 


Е др д 
$ ор =, (3.2.3) 


приближенно относя их к уровню 2=0 (здесь и 
плотности). ( бо азистационарная часть 


Рассмотрим прежде всего свободные ( ра=сопз${) внутренние 
волны малой амплитуды в океане постоянной глубины Н (в отсутст- 
вие волн находящемся в состоянии покоя), в котором давление р = 
=ро (2), плотность р=ро (2) > скорость звука со=со (2) зависят 

ро 
только от глубины, причем 2 80 и ро (0)=ро. Полагая, что 


в присутствии волн р=ро-+-р’ и р=ро-+ 0’ (р’и р’ — создаваемые 
волнами малые колебания), в линейном приближении получим 


ое А, В 
. 5 — 5 —. (3.2.4) 


Эта формула называется приближением Буссинеска (заметим, 
что в более точной теории, учитывающей нелинейные взаимодейст- 
вия между волнами, оно недостаточно [2]); второе слагаемое в ее 
правой части есть ускорение сил плавучести Архимеда. 

Линеаризированные уравнения гидродинамики с помощью 
(3.2.4) приводятся к виду: 


— УИ, аи; 
ро Е о Ми 


1) др! ар 
92| рос (=> 1) ь (3.2.5) 


Их надлежит решать при однородных краевых условиях: 
й 


“ур +ерж-0 при ==0 и ®=0 при ==Н. Колебания поверхности 


Р ыы 
океана будут описываться значениями ре" при ==0. 


Согласно уравнениям, вертикальная проекция вихря скорости 


о не меняется со временем; для волн ее следует положить 
равной Е так что горизонтальные движения в волнах оказыва- 
ются безвихревыми (но это не означает, что внутренние волны по- 
тенциальны!). Далее мы будем рассматривать только рн а 
стратификация океана всюду гидростатически устойчива, таз то 
частота Вайсала—Брента № вещественна и положительна, ры 
пользоваться потенциальной плотностью ри, определяемои 
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Фра № =0 при ==0 
соотношения —. ры то с условием ри=0о при 2=0. Используя 


оп, введем энергетический интеграл 


Га 2 7 
о ии, ОР ве д 
ее ||. оо 


0 \ "00° 


С помощью уравнений (3.2.5) можно убедиться, что осредненная 


по горизонтали величина Е не меняется со временем [при упрощен- 
ном краевом условии &=0 при ==0 первое слагаемое в (3.2.6) ис- 
чезает]. . 

Из (3.2.5) легко выводятся следующие уравнение и краевые ус- 
ловия для вертикальной скорости: 


92 № ди 
—_ ПА |= Е —0: 
5 (= г. = | № А ®==0; 


о Е Аш 0 при 2=0; ®=0 при ==Н. (3.2.7) 


Таким образом, частота Вайсала—Брента оказывается единст- 
венной характеристикой стратификации океана, определяющей по- 
ведение внутренних волн. Отметим, что в литературе (например, 
в книгах Филлипса [3] и Краусса [4]) приводятся несколько иные 
формы этого уравнения, возникающие при неаккуратном использо- 
вании уравнения неразрывности. 

В случае плоского дна (Н =‹с0п${) уравнения (3.2.5) имеют эле- 
ментарные решения в виде плоских волн, зависящих от горизон- 
тальных координат х, у и времени {Е по закону ей *.*+*,у-90, ампли- 
туды которых суть функции от глубины 2, связанные соотноше- 
НИЯМи: 


в 10 > == 11 ди : ®— #2 ди р 
о} № 0: ; Вито 
> / 22:2 
'__ 1960 ди : ыы 2900 ди со м 
ны [= =], (3.2.8) 


причем возможные частоты © и соответствующие ИМ амплитуды 
и (2) должны определяться из уравнений: 
92% № дш № — в2 


Е ь АЯ 
922 [4 аа ©2 Е? —0; 


2-0 при 2=0; =0 при ==Н. (3.2.9) 


Заметим, что внутренние волны оказываются вихревыми: при 
выборе оси х по направлению распространения волны для ампли- 
д 


и 
вихря скорости ————— получается выражение 
уты р р 92 дх ь 
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(= 


об к 
р ) ращающееся в нуль на поверхности океана, но, 
вообще говоря, отличное от нуля на глубинах 


щая теория ; 
ры т - спектра 7 собственных частот и вертикальной 
структур их колебаний в океане обсуждается в главе 4 (раз- 


дел 4.1). Отметим, что благодаря наличию интеграла энергии ЕЁ = 
=с0п${ все частоты ® вещественны. Спектр частот © и форма соб- 
ственных функций ® (2) зависят от вида функции М (2). Для океана 
типичны малые значения Л! (2) в верхнем перемешанном слое (его 
толщину обозначим Й) и ниже пикноклина (толщину которого обо- 
значим 0) и максимум М (2) в слое скачка плотности в пикноклине, 
так что качественно правильную картину даст трехслойная модель, 
в которой частота М№ равна нулю вне пикноклина и постоянна в нем. 
В этой модели в океане бесконечной глубины всюду непрерывные 
собственные функции (2) с непрерывной производной при == 
=й-- 0 имеют вид 
| 2 св 22 — СЁ ЗВ А2 
т (1) спи казни, 0525 


р 


М) зав + 8—2) 


2 


ми сов 8—2) +81 


р 2722 
® (ве * 2 | 
сов в +#(1— т т 
а в<2< +, 
№ 
2 1 рей 
зо (п)е 2 хя к е в (2—№ м 
[с0$ 8 +*( — бер)" 
22-5, 


(3.2.10) 
где [— вертикальное волновое число, связанное с частотой ® соот- 
ношением 


4 —1 
№ (1-е) - (3.2.11) 


до. 
Условие непрерывности —5— при г=й, во-первых, при 6? = 5 


удовлетворяется для любых М и в [при этом ® (2) = (0)е® для 
всех 2, т. е. имеются поверхностные волны, не искажаемые страти- 
фикацией океана] и, во-вторых, при 62-2 ой оно дает для определе- 
ния возможных вертикальных волновых чисел [ [или в силу (3.2.11) 
частот ®] внутренних волн уравнение 


= (1-Е с 2) 


па т и 0.12) 
ев—/(0; ГО п) м- 


имеющее счетное множество вещественных положительных корней 
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&< <...> о, получающихся на пересечениях тангенсоиды у_ 
—={216 с алгебраической кривой у=!(1) и при больших номерах 


пл 
приближающихся сверху к точкам [»=—_—; отвечающие этим кор- 


ням частоты удовлетворяют неравенствам >> %01>...-> 0, а т 
ответствующие моды ®» (2) при не слишком малых номерах имеют 
в пикноклине по п узлов (т. е. глубин, где ® меняет знак). 


Можно убедиться, что низшая мода | обладает следующими свойствами: 


5 
— АЙ 
и<-—— при ОЙ, тах ый ы я 
Е "= , ; 
2 2 ааа и" * * 
ем 
т 3* С _ Ш В. 
< при > >; 
5 2% г2 : уе ОЗ АВ = Й 
т о Ри 15 т2 =. 
< АТВ в. > — & Г 4е (= + 28) ] Е 
т 1 АЙ тэ п? =! 
< при и < 1+ ЕВ | = 629 
№25 А 
где == Юры 35 — половина относительного перепада плотности в пикно- 


клине, т. е. малая величина порядка 10-3. 
Первое из этих неравенств для Ё может быть удовлетворено лишь при 6< 


2 

=: 

ты т. е. при очень тонком пикноклине («почти двуслойная» модель стра- 

21 
тификации океана), и при #< Т-= 5’, Т. © для не слишком коротких волн. 
Знаку равенства в первом условии (3.2.13) для Ё отвечает еще «нулевая мода» 
№2 
1=0 [которой соответствует линейное убывание в(г)е с глубиной в пикно- 


клине], возможная лишь при одном специальном значении А; знаку же нера- 
венства в этом условии отвечает некоторый интервал не слишком больших А, 


при которых существует также одна «мнимая мода» /=Й, у которой 1< . (+ 


ее Ми зе 
+6) * ( В и ”. Частота Ф, соответствующая «мнимой моде», больше 


частот всех вещественных мод с тем же Д, но все же меньше М. 


Для волн, длинных по сравнению с толщиной пикноклина (т. е. 
при #6 < 1), функцию [ (1) в (3.2.12) можно приближенно заменить 
1- с 

16 

можно положить {8 06 =106. Тогда (3.2.12) примет вид (16)?= 


Ед, так что и 1516 будет малым, и для низшей моды 
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Наконей 
значения п 
„№ 
а, 
над узлами 
пендикуляр 
(тисанные 

Ебли [6 
НИЗШЕЙ МОД 


Де 05. 


=Е6 (1+С® А), и для квадрата соответствующей частоты 62 = 


= № получится [3] 
0 


2 А СЁ 
в“ д ь о 
п 1-8 (3.2.14) 


Поскольку [56 малб, то малы и изменения & по глубине пикно- 
клина, т. е. в низшей моде длинной волны он колеблется как целое. 
Тогда в уравнении (3.2.9) в пикноклине можно пренебречь вторым 
слагаемым, и градиент продольной скорости в волне будет иметь 


вл 


д ны о (1) = № 

м т К» т ЕЯ Ро (1). Полагая \(й) © 0бл 

тт; (С, — амплитуда колебаний пикноклина), получаем число Ричард- 
сона в низшей моде в пикноклине [3]: 

„| ди \—2 © М \-2,—2.-—2 ; — 

НР [0 | ее Е 2—2 о 1 

9-й. (3.2.15) 


| Наконец, при помощи (3.2.8) и первой формулы (3.2.10) для 
9% значения продольной скорости на поверхности океана получается 


И 
2 @0бь 
| ить» И Максимальная конвергенция и» будет иметь место 


над узлами волны в пикноклине —там иногда наблюдаются пер- 
пендикулярные направлению распространения волны полосы пены 
(описанные, например, Лафондом [5]). 

Если [6 №2, что выполняется для старших мод, а часто и для 
низшей моды, то формулу (3.2.11) можно приближенно записать 


в виде Ф= = М- ——= = с0$0, где 9 —угол между трехмер- 


ным волновым вектором х= (Аи, А», /), т. е. направлением распро- 
Г и горизонтальной плоскостью. Таким образом, 


‚ близкими к М, распространяются почти горизон- 
0) РК. 

тых у (старшие моды) — почти верти- 

с болышими перио- 


га). Эта за- 
частот ест 


едс’ едл внутренних волн существен 
остранения } гих Существенно, 

ие м‘ енности распр и течения И В особенности наличие ме 
я поведение могут оказыв ни 
влияние на их В 2. Пусть течение динамическ; 
течения т и 


тикального градиента скорости 


, о РА х 
а- (=) велико (по Майлсу и Ховард} [6 


и о ЕЕ 
йчив таточно условия Е!> 1/4, Т. ©. 1Г[<2М№). Для внутренних 
р ИЯ пновыми числами здесь бу; 


достаточным 
во. , И 
волн с большими вертикальными и Г считаются квазипост 


ми, ив си- 


локальное описание, при котором 'етной глубине, для описания внутренних 
цейся с течением на отс у р 
стеме, движуще в | д } 9 
й м— на —— =— +Га — 
волн будет пригодно уравнение (3.2.7) с заменой в нем о, р. Е 
Т№ а д о Е 
и но оуде имет 
‘и добавлением в правую часть слагаемого Е 4 0х | ъ 
"2. В 
| ем": в (х— Гг) Ну 
решения вида =®(/е 2Е ‚ те. волны с растущим со 
временем вертикальным волновым числом [=—2.ГЁ и, значит, с трехмерным вол- 
новым вектором х= (Ёх, Аи, „ГА, постепенно поворачивающимся от началь- 


ного горизонтального к вертикальному направлению (так как течение с гради- 
ентом скорости поворачивает плоскости постоянной фазы волны к горизонталь- 
ной плоскости и сближает их). Частота волны ©(?) уменьшается со временем, 
а в рассмотренном выше приближении, в котором @=М соз 0, из указанной 


ь ь 21 
здесь модификации уравнения (3.2.7) получается (см. [3]) &()-— о 3/2 о} о4ь, 
г у ‘также уменьшается со временем. Кинетическая энергия волны 


течению. 


и в течении с градиентом скорости есть стационарный источник внутрен- 
п эволюция их частот @©({) и квадратов амплитуд 


к формированию стационарного спектра колебаний 
(@), причем волны, проходящие за время 4# интервал 


вносить в энергию колебания ©? вклад Е» (6), 
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ыы т 
(. Поскольку = (№ — 62) */2 624, спектр по- 


(3.2.16) 


2" =57 <, потен- 


на ©? (эти 


влияния вра- 


ВН Си. Г 

д Утренин. | Ка 
| 

цет имет, . ИБ : 5 
-ииуе 
—7 


/2 е Ра, 


ргия волны 
Г де 
(к внутрен- 


Феи: Нж 
петок отиал за: 
м а 


эм 


а)" ОСЕР, 


НИЕ, 


В динамике внутренних волн нелинейные ме 
ними могут играть весьма важную роль (еще г ы. мук, 
чем в случае гравитационных волн на поверхн — в — = оке. 
ана), так как наиболее эффективные резонансн религ. Иствия 
здесь возможны уже между тройками волн: диспер е соотно- 
шение о=о(х) для внутренних волн, ен. — ь формулой 
(3.2.11) или упрощенной формулой ® = М со$0, допускает выпол- 
нение условий резонанса 


о (к) в (1) + о() при =: +». (3.2.17) 
Возможны также трехволновые резонансные взаимодействия 
между поверхностными и внутренними волнами. Трехволновые 


взаимодействия рассчитывались Торпом [9], Филлиисом [3, 10] и 
Бреховских с соавторами [2]. Установлено, в частности, что типич- 
ное время резонансного взаимодействия имеет порядок т 


2л 
= [(ишл) (хзм>)|-№ и оказывается большим по сравнению с ть 


2х 
так как велики периоды колебаний ——_}. Между внутренними 


волнами происходят и нерезонансные взаимодействия, при которых 
каждая пара волн жи, хз порождает «вынужденные моды» — волны 
Ж— 1-х» с частотами ® = © (ж) о (ж2), не удовлетворяющими дис- 
персионному соотношению (т. е. я (х)). Если т> М-, то ампли- 
туды вынужденных мод малы, но ‚при т— М1 они оказываются 
сравнимыми с амплитудами исходных волн, могут быть большими, 
и взаимодействия таких вынужденных мод друг с другом и со сво- 
| бодными волновыми модами будут порождать спектр вихревых ко- 
ий, не удовлетворяющих какому-либо определенному диспер- 
ному соотношению, т. е. турбулентность. Если Е (№) — спект- 
плотность кинетической энергии колебаний (в единице 
то можно положить т= [#3Е (&)]- и при т3>М-— считать 
ктром взаимодействующих внутренних волн, а при 
спектром турбулентности [11]. 
учае поверхностных волн, нелинейные взаимодействия 
}нними волнами в принципе могут компенсировать тен- 
| р пакетов из-за дисперсии состав- 
ческих волн, т. е. могут существо- 
ды. Их 


в плоскости х, 2 вдоль оси х со ско 41 9 (т, 
ростью с, получается = 


Ч 9(х,2) 
ф(х — с =) — функция тока, вводимая соотношениями и—с— 9% ш— 
любая ха д= ’ 
так что рактеристика, сохраняющаяся при движениях жидких частиц 


т. е. удовлетворяющая у В 
( р уравнению дЕ =0), есть произвольная функция от 1. 


Считая движения изопикническими ( 
их изоэнтропическими), 


= а, приводим ур 


на” что, впрочем, не строго: правильнее считать 
- © полагая р=р(ф) и вводя новую переменную 
авнения движения после исключения из них давления 


а 
(см. [4, $ 174]) к виду Ло+Е (ф) =22 = где Р ($) — произвольная функция. 


Если положить, например, Е (ф) =а?фир (ф) =ро-+6ф, где а, В и ро — постоян- 


Рис. 3.2.3. Установившиеся внутренние волны конечной ампли- 
туды в мелком термоклине около Сан-Диего, по наблюдениям 
Лафонда [7]. 


Изотермы в градусах Фаренгейта. 


ные, то для Ф НЕТРУДНО получить волновые решения. Так, при краевых условиях 
ш=0 при 2=0, решениями могут служить функции 


[3 212 
ми зо р. (х— ей) чех =. (3.218) 
в 


Соответствующие изопикны при = 1, рассчитанные Магаардом, в верхнем 
слое океана суть волны с плоскими вершинами и острыми ложбинами (а в при- 
донном слое — наоборот); аналогичный результат получил приближенным мето- 
дом Тори [9] для случая неглубокого пикноклина. Это а о форме 
нелинейных волн подтверждается данными наблюдений Лафонда [5], приведен- 


ными на рис. 3.2.3. 


Можно указать ряд возможных механизмов генерации внутрен- 
них волн. Приливообразующие силы генерируют внутренние а 
с приливными периодами. В течениях над неровностями дна обра- 
зуются так называемые волны за препятствиями, стоячие или, 
в случае периодически изменяющегося течения | или 
создаваемого длинными поверхностными паи. те 
ветствующие краевому условию на дне Уи [14 т а: м 
теория этих волн развита Лонгом [13] и Ии е ЕЕ ед 
волны могут возбуждаться изменениями во ны Е о 
давления на поверхности океана; в линеиной се ловия (3.27) 
описывается добавлением в правую часть крае м .2. 
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1 А дра Этот мех 
на поверхности океана слагаемого и ханизм ана. 


логичен резонансному возбуждению поверхностных волн флюктуа. 
циями атмосферного давления (расчеты см. в ‚работе Брайанта 
[16]). Внутренние волны могут возбуждаться также ветровым на- 
пряжением трения на поверхности океана; при расчетах здесь целе- 
сообразно учитывать в уравнениях движения турбулентную вяз- 
кость (см. [4, $ 165]. 

Существенную роль может играть генерация внутренних волн 
благодаря нелинейному резонансному взаимодействию пар поверх- 
ностных волн Ки, К с внутренними волнами К=К! — К›; последние 
при этом затухают с глубиной = по закону е` 2, т. е. при 
[К — №|й<| очень медленно (й— глубина пикноклина). Такие 
взаимодействия рассчитывались в [2, 3, 7, 9]; согласно [9], началь- 
ная скорость роста амплитуды а внутренней волны с резонансной 
частотой @ (К) =® (К!) — о (К) равна 


ами © (К) К! - КЮ — | № — № |. 
УЕ (1 Не )(аз®) (ве . (3.2.19) 


Вырождение внутренних волн также может создаваться не- 
сколькими различными механизмами. Их затухание под действием 
молекулярной вязкости воды, описываемое законом е—“**, где х— 
коэффициент вязкости, оказывается очень медленным, так как вол- 
новые числа х у внутренних волн малы (но существенно ускоряется 
в турбулентных областях, где у заменяется коэффициентом турбу- 
лентной вязкости). Опрокидывание внутренних волн возможно, 
когда в них локальные ускорения @?а сравнимы с 2, что из-за обыч- 
ной малости их частот @& почти неосуществимо. Однако при наличии 
течения с градиентом скорости Г опрокидывание может создаваться 
горизонтальным сносом вершин волн; такая «конвективная неус- 
тойчивость» рассмотрена Орланским и Брайеном [17], получив- 


а ра 
шими для нее критерий 11+. Весьма эффективным меха- 


низмом вырождения внутренних волн может быть их гидродинами- 
ческая неустойчивость (приводящая к порождению турбулентно- 


сти) в тех областях, где число Ричардсона в волнах меньше —. 
Для волн низшей моды в пикноклине при о<М предел устойчиво- 
сти вт, согласно (3.2.15), приводится к виду 72 п Дву- 
мерный спектр колебаний пикноклина, ограничиваемых этим пре- 
делом, определяется из соотношения + в“, приводимого 
при помощи формулы (3.2.14) для частоты ® к виду [3] 

Ес (®) — 5 (1-Е с АВ) 3. (3.2.20) 
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2808, 003 
лявмая 1 
случайнь 
ой глуб! 


Для коротких волн (#11, 2 
пропорционален ®3, для длинных 
он пропорционален ^-*. О 


о рерАЕи К) этот спектр 
аки (< 1, 0? пропорциональна Е?) 
рный спектр получается из этих ре- 


зультатов умножением на А. Частотный спектр Е‹ а пропор- 
(0) 


ционален «3 для коротких и ©®-! д 


рае ео ПИ в океане спектры флюктуаций 
т 2 создаются коротк Г - 
нами, достигшими указанного здесь аи ак 
тойчивости. у 

Измерять внутренние волны в океане очень трудно. Наиболее 
эффективным методом в настоящее время является их измерение 
в поле температуры при помощи термокос, т. е. цепочек температур- 
ных датчиков, подвешиваемых к заякоренным буям или буксируе- 
мых с углубителем за движущимся судном [18]. При буксировках 
в результаты измерений надо вносить поправки на эффект Допп- 
лера, создаваемый движением судна [19, 20]. Так, например, вычис- 
ляемая по измерениям при буксировке корреляционная функция 
случайных внутренних волн в температурном поле на фиксирован- 
ной глубине имеет вид 


И (8.2.21) 


ля длинных волн. Возможно, что 


где т—сдвиг по времени; у— скорость буксировки; @п (Е) и 
Е» (К) — соответственно частоты и двумерные пространственные 
спектры и-ных мод внутренних волн. Найдя ее значение при несколь- 
ких различных скоростях буксировки У и экстраполировав на 
значение у=0, получим истинную (не искаженную эффектом Допп- 
лера) корреляционную функцию Во (т). Пусть, Е (©) — ее преобра- 
зование Фурье по т, т. е. истинный частотный спектр. Далее, рас- 
сматривая В (т) как функцию от г—=ту иои экстраполировав ее при 
фиксированном направлении буксировки у/о на значение и=о°, 
получим одномерную пространственную корреляционную функцию 


8( Г, я, преобразование Фурье которой по г есть сумма одномер- 
о 


у 
ных спектров всех мод хЕ.(ь т). В случае, когда сущест- 


п 
венна только низшая мода внутренних волн, из (3.2.21) получается 


соотношение в 
«: (®) 


| в) |4 (8.2.29) 
0 0 


где Е. (Е) — двумерный спектр Е» (К), осредненный по всем напра- 
а К. Из этой формулы можно эм- 


е соотношение для низшей моды 
м способом функции Ео (®) и 


У 
влениям а волнового вектор 
о 


исперсионно 


пирически определить д 
у . шеописанны 


=, (2), измерив ВЫ 
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Е (#). Опыт реализации такой процедуры проделан Миропольским 
и Филюшкиным [11], получившими эмпирическое дисперсионное 
соотношение в: (А), хорошо согласующееся с предсказанием трех. 


Е(К)С)^. м 


10' 


10° 
1о модуль 
ром фаз 
‚  мнуенни 
всех част 
10- токе про 
Свод 
Зонталь: 
ретта и. 
` Данные 
20-2 =. м 
к: (во 
в 
01 10 10 К-102м- й № 
| в 
6.28 0,628 6,0628 2-10-3м жет » 
Рис. 3.2.4. Одномерные пространственные спект- МЫ 
{и 
ральные функции Е(ь) флюктуаций тем- Зо 
пературы в термоклине в тропической Атлан- м 
тике, измеренные путем буксировок термокосы Та (т 
на трех галсах судна (галсы 1—2 и 8—4 од 
перпендикулярны галсу 5—6) (по Мирополь- м 
скому и Филюшкину [11]). | в | 
слойной модели (3.2.10); пространственный спектр при этом был а и 
приблизительно изотропным и спадал с ростом # в общем быстрее, ом м 
чем по закону Филлипса (3.2.20), т. е. он не был «насыщенным» ча 
(см. пример на рис. 3.2.4). Если существенна не только низшая, но мы | 
| 
86 км 


и другие моды, то необходимо совместн 

о обрабатывать - 
менные измерения на нескольких глубинах: к ас одновре 
точно полно еще не проделывались. Е расчеты доста- 


учайного волнового поля яв- 
©) колебаний & (№) и 1(2) пары гидро- 
омпонент скорости, температуры, соле- 
е их взаимной корреляционной функции 


сь можно понимать значения одного и 
того = А: в различных точках пространства или разных параметров 
в одной и той же или в разных точках). Вещественная часть С:1(®) функции 


Е; (0), т. е. преобразование Фурье четной части 5[Вы (т) +В С | 

взаимной корреляционной функции, называется коспектром, а мнимая часть 
3 ‚ т.е. прео Я 1 р 

0:1 (©), т реобразование Фурье нечетной части —5 [В (®) —В 1 (—% р 


квадратурным спектром колебаний ЕЁ (1) иц(й. Если положить 
Ед (®) [Её (9) Езд (6) | = Со, (в) ет), (3.2.23) 


то модуль левой части Со; т (&) называется когерентностью, а Ф:1 (6) — спект- 


ром фазового сдвига между Е(#) и (№. Так, например, согласно (3.2.8), в поле 
внутренних волн малой амплитуды колебания параметров и, э, ©, р, р, Т во 


т 
всех частотах сдвинуты по фазе на > относительно колебаний м в той же 


точке пространства, что резко отличает внутренние волны от турбулентности. 


Сводка фактических данных о спектрах и вертикальной и гори- 
зонтальной когерентности внутренних волн приведена в статье Гар- 
ретта и Манка |21] (см. также [11] и статью Навроцкого [22]); эти 
данные о частотных спектрах Еи (®) и одномерных пространствен- 
ных спектрах Ез (№1) показаны на рис. 3.2.5. Опираясь на указан- 
ную сводку, Гарретт и Манк предложили упрощенную модель для 
спектральной плотности энергии внутренних волн Е(К, ©), считая 
их прежде всего, многомодовыми (так как одномодовая модель не 
может объяснить наблюдаемого затухания когерентности на верти- 
кальных расстояниях порядка 10—10’ м) и заменяя дискретную 
совокупность мод Ф»(Ё) эквивалентным континуумом [<= 
Зо, (), где о: (Ё) отвечает низшей моде, а р ое 
стота` (параметр Кориолиса). Далее, учитывая, что з сеаея 
трехволновые взаимодействия создают А, ом 
: ) 
спектр считался ‘изотропным, т. ©. Е(К, ©) ор ^ 


Расчет вертикальной когерентности Ань на 
лосы волновых чисел А внутренних волн © тт соыя Манк допу- 
® оказывается функцией от частоты ы (©). Гарр 


= Д [- Е (©) и взяли в ка- 
в ‘в 


стили самоподобие спектра Е(, ®) 


равную единице при 0=х=<1 
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честве А (х) простейшую функцию, 


21 2 ыы (Км И У 
и Еш(ы)м 2 21 * о 
0 10° К цикл/км 108 7% 9’ 
0? их 
=® „ИР 
и 
#8 диз 
10° 10° 25 в: 
7 ,] 
АТ 
+ = | 
107 0* | 178 у 
И а дет 
| и 
| РЕ 0 
10° : й ат И у 
Гар 
ое : 
105 10? 
10* = 10 
це % '  дечаеоты 
р = е (ла—в един 
10 = 1 | 
=: ну площа] 
2 > 
А Фофонов Гарретт | 
10? 0! “а, Над 
Ее  Х- | 
> | Цикл. 
< УМ авто 
©, Ме ры г 
10 02 ия м 
тому Утрен 
2 9 раду 
ру 10 10? 10 цикл/ч Га ` 
| | 
Рис. 3.2.5. Слева — частотные спектры продольной компо- | № 
ненты скорости Е» (®), измеренные с заякоренных буев Ко о 
(спектры Вуриса —с дрейфующих буев нейтральной пла- Й бра, 
вучести); справа — одномерные пространственные спектры 4 ва 
вертикальных смещений изотерм Е, (#), измеренные мето- АО 
дом буксировки термокосе (по Гаррету и Манку [21)). р ыы 
Проведенные кривые построены по теоретическим форму- ы Ч 
лам при указанных значениях параметра л; эти формулы и 
нетрудно получить исходя из соотношений (3.2.24). Подроб- м ). 
ности вычислений, а также описание цитируемых наолю- | В 
дений см. в [21]. | а 
На рисунке указаны авторы приводимых спектров. 
1 
` 
С 
\ К 


и се я ры к. строго говоря, она не обязана быть кон- 
а Ро М обращаться в нуль лишь при #> 
>! (6 , 1 (©) соответствует низшей 

+: зшей моде). Для ча- 
ре дне рей они взяли степенную Па а 
а. а АННЫ ричем для сходимости интеграла энергии дол- 
жно › для конкретности было выбрано значение $ = 


——_. Аналогичн А 
ь ая степенная формула была выбрана для | (©) — 
[п 7—1 
ыы ъ. 2—9. г 
и( Я ) (о Р)*; при этом ] имеет смысл эквивалентного 


числа мод при инерционной частоте и одномерный пространствен- 

НЫЙ ми Е (№1) оказывается приблизительно пропорциональным 
ЕР 

|2 ’ . Опираясь на фактические данные о спектрах (рис. 3.2.5), 

Гарретт и Манк выбрали показатели р=2, г=1. Таким образом, 

их модель безразмерного спектра энергии имеет вид 


Е(Е, ®)= 5 71 (62 — 12); 


<о<М; о<ё<лж(@-—р)", (3.2.24). 


где частоты измеряются в единицах М№т ЦИКЛ * С 1, а волновые чи- 
сла — в единицах М цикл - см \, так что полная энергия волн на еди- 


рЕ 
ницу пл поверхности океана равна ——\—. 
цу площади поверхности р ОМЗ 


Гарретт и Манк рекомендуют значения Е=2л-10 и |=20; 
тогда, например, при М=1,22.108 цикл. см и М =0,83Х 
Хх 10-3 цикл : с-! полная энергия равняется 0,4 Дж/см?. В работе [23] 
эти авторы применили свою спектральную модель для оценки пере- 
мешивания, возникающего за счет гидродинамической неустойчиво- 
сти внутренних волн, найдя по среднему квадратичному вертикаль- 
ному градиенту скорости в них Число Ричардсона Е! = 

я 


Ване, ео и и считая, что перемешивание возникает при Юв!< 
2128 № 
л?] 7 


> и, согласно экспериментальным данным Торпа [24], приводит 


4 

к образованию перемешанного слоя со средним числом Ричардсона 

0,4+0,1. Отметим, что при этом условии скорость диссипации кине- 
50 

тической энергии внутренних волн (тео тьнерания „энерий“турбу- 


лентности) равняется -5 К (2лМ№)?, где К — коэффициент переме- 


—1 
шивания, а ММ измеряется в ЦИКЛ ° с. 
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3.3. Океанская турбулентность 


Развернутые в последние годы 
рактеристик морской турбулентности 
структуры гидрофизических полей в океане (температуры, электро- 
проводности, скорости звука, показателя преломления, скорости те- 
чений) принесли ряд неожиданных результатов. о 

В настоящее время представляется, что океан практически все- 
гда и всюду расслоен на квазиоднородные слои толщиной от десят- 
ков метров до дециметров и сантиметров, разделяемые очень тон- 
кими прослоиками с резкими вертикальными изменениями (скач- 
ками) гидрофизических параметров; причем эти слои имеют 
значительные времена жизни, по меньшей мере десятки минут и 
часы. Турбулентность обычно слаба, неспособна разрушать указан- 
ную переслоенность, развивается лишь внутри квазиоднородных 
слоев, имеет локальный характер (непосредственно от глубины не 
зависит) и характеризуется малыми числами Рейнольдса. 

Эти результаты, помимо своего прямого значения (познание 
природы и свойств короткопериодных флюктуаций гидрофизических 
полей в океане), имеют, по-видимому, широкое общеокеанологиче- 
ское значение, существенно изменяя сложившиеся представления 
о вертикальной структуре океана и естественных процессах его вер- 
тикального перемешивания, а потому и распространения в нем раз- 
личных примесей (растворенных солей и газов, минеральных взве- 
сей, планктона, радиоактивных веществ). 

Более того, указанные результаты требуют формирования но- 
вого понимания физической природы мелкомасштабных внутренних 
движений в очень устойчиво стратифицированных жидкостях, в ко- 
торых архимедовы силы подавляют турбулентность, и последняя 
может развиваться лишь локально, в областях с местными обостре- 
ниями градиентов скорости, возникающими, по-видимому, прежде 
всего во внутренних гравитационных волнах, интенсивно развиваю- 
щихся в устойчиво стратифицированных жидкостях. В этих усло- 
виях, вероятно, повышается относительная роль молекулярного пе. 
реноса импульса, тепла и примесей и может становиться существен- 
ной разница в коэффициентах диффузии этих субстанций. 

Регистрировать в океане турбулентные флюктуации компонент 
скорости течения, температуры, электропроводности, скорости 
звука, показателя преломления или других Я и. 
ских параметров очень трудно — для ыы нужны = и ыы 
тельные и малоинерционные морские турбулиметры, пр ВИН 

аписи естественных флюктуаций 

буксировке движущимся судном 3 2 
искажаются колебаниями приборов, создаваемыми ка Е рен 
рысканием гондол, несущих турбулиметры, и а 
сов, а в области высоких частот — электрическ в у ности Ваз 
этих т ‚й серьезное изучение океанской турбулент р 

рудностей сер е, и фактических данных на- 
вернулось лишь в последнее АН 36 ений об океанской тур- 
коплено еще мало. Обзоры имеющихся свед 


булентности см. в работах П—5]. 


широкие измерения ха- 
и тонкой вертикальной 
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ши ля”гипПвв и — 


Другой трудностью является то, что интервалы частот турбу. 
лентных флюктуаций, поверхностных и внутренних волн в значи- 
тельной мере перекрываются, так что в общем для оценки характе. 
ристик турбулентности как таковой (определяемой, как некогерент. 
ная с волнами часть естественных ‘флюктуаций) из записи 
показаний морского турбулиметра нужно отфильтровать не только 
упомянутые выше шумы механического и электрического происхож. 
дения, но и флюктуации, создаваемые волнами. 


Отфильтровать флюктуации, создаваемые поверхностными волнами, МОЖНО, 
если синхронно с полными естественными флюктуациями &(1) регистрируются 
каким-либо волнографом колебания поверхности моря 5(#) (или колебания дав. 
ления на некоторой глубине). Такую процедуру впервые осуществили Боуден и 
Уайт [6], а Бенилов и Филюшкин [7] разработали ее детально, используя общий 
метод линейной фильтрации стационарных случайных процессов, изложенный 


в работе Яглома [8]. Согласно [7], флюктуации &(), создаваемые поверхност- 
ными волнами, могут быть аппроксимированы в среднем квадратичном конечной 
п 


=> з (п) 
суммой вида Ё„ (= У (2) где коэффициенты В # определяются из 
РТ 
системы уравнений 
п 


Вес (7) = У ВВ, (4—9), 1=1,2,....п, (3.341) 
т 


в которых В «с (т) — корреляционная функция волн 5(#), а В.. (т) — взаимная 
корреляционная функция естественных флюктуаций и волн. При этом средний 


квадрат ошибки фильтрации 02 =) Е (Й] определяется формулой 


Ре | Лак (®) ТИ 2 и 
вы Л м Лес (©) 4®, (3.3.2) 


>. &=1 


где [с (0) и Г, (6) — преобразования Фурье корреляционных функций В.с (0 
. иВ Ес (т) соответственно. 


На рис. 3.3.1 показан пример фильтрации по работе [9], в которой были ис- 
пользованы синхронные регистрации естественных флюктуаций температуры Ё(И 
на глубине 0,5 м и высоты поверхности моря 5(#), полученные на вехе Фруда 


А 
в Средиземном море. В этом примере «волновой шум» &(#) был максимален 
(порядка 45%) на частотах ®—1,1-= 1,4 рад/с, соответствующих максимуму 
спектра волн, и быстро уменьшался с ростом частоты. В [9] были сравнены и 
другие статистические характеристики естественных флюктуаций температуры и 


> 
«фильтрованных» а. 5(0 —Е(®) (некогерентная с волнами часть есте- 
ственных флюктуаций). На рис. 3.3.2 показаны распределения вероятности этих 
-е 
флюктуаций [при 65 слагаемых в аппроксимирующей Е(#) конечной сумме, чему 
соответствовала относительная ошибка фильтрации 02 [6 ?_ около 1%]; отметим, 
Е 


Ш^ 


что распределения вероятности для высот волн 5(#) и «волнового шума» &(1) 
здесь были приблизительно гауссовскими. 
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к. 33.1 
спектраль 


Отфильтровать ана; 
волнами, не удается, так как 
нения принципиальной возможности 
случайного векторного поля ц(х, у, 


огичным обра я 
г. та разом флюктуации, создаваемые внутренними 
не регистрируются. Для выяс- 
Е однородного по горизонтали 
(например, поля скорости) 


оследние отдельно 


<, 


на турбу- 


10° 


10 


102 


Рис. 3.3.1. Примеры нормированных 
спектральных плотностей высот 


Лек (@) 
р] 
флюктуаций температуры на глу- 


-3 
волн (1), естественных Ю 


в&(®) 
бине 0,5 м —- (2), фильтро- 
[е] 
ы 
ванных р маыиЕь ыы. 
в: 10% 
дл (©) 
Л В 


(3) и «волнового шума» 


(4) (по Бенилову [9]. 


Пунктирные стрелки указывают Ве 

чину спектральной плотности турбу- 

лентных флюктуаций на данной ча- 
стоте. 


лентную и волновую составляю 
спектральное представление этого под 
мое векторной случайной спектрально 

сти горизонтальных волновых векторов 


ом 
ной координаты = и времени 1), и при кажд 


* 
Личное сообщение. 


щие Колмогоров* 


04301 1,43 2,85 43 11 и рад/с 


рекомендует рассматривать 


в горизонтальной плоскости, определяе- 
(М) (М — множества в плоско- 
`7 зависит также от вертикаль- 
фиксированном К выделять 


мерой 2 
мера 


1 
= Та-к 
этой мере составляющую 7—5 ([п-К 


(п— единичный вектор вер 


В 


ортогональную К 


вляющую Йй= ык-)к+ (п -2)п 


Р(х/бх} 
2,0 


— 1 0 7 2 х/дх 


Рис. 3.3.2. Плотности вероятности естественных (2) и фильтро- 
ванных (3) флюктуаций температуры (нормированных на 6: 
и о, _ соответственно) в том же примере, что на рис. 3.3.1. 


Цех) 
Тогда поле и =/Ге У 70(4К) будет описыва 
ть горизонтальную тур- 
булентность (к ее свойствам мы вернемся в конце этого И а ей 


ЦЕ ,ХЬ-Е. У) ь 
ш= Лех У 22(4К) будет содержать и т 
урбулентность, и волны, отчет- 
ливо различаемые лишь на непересекающихся участках их частотных спектров. 


При этом [и?|==| 0 оалыж (черточка сверху — символ МАТЕМатиневиОнО  ожида- 
ния), но составляющие и? и ш', вообще говоря, могут быть коррелированными 
(хотя в приближении линейной динамики эта корреляция, по-видимом олжна 
затухать со временем). , у, д 


Основные надежды на разделение турбулентности и внутренних 
волн следует, по-видимому, возлагать ‘на ‘использование фазовых 
соотношений (спектров сдвига фазы) между флюктуациями раз- 
личных пространственных компонент скорости и скалярных полей, 
которые во внутренних волнах фиксированы, а в турбулентности 
произвольны. Разработка соответствующего алгоритма фильтрации 
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.7) [п-К] в горизонтальной плоскости 
тикального направления), и соста. 


в вертикальной плоскости, содержащей (, 


внутренних волн из записей полных естестве Й 
: 2 нных флюкт ТИ 
остается делом будущего. на И 


Можво ука ряд механизмов, могущих генерировать мелко- 
масштабную турбулентность в океане [5]. Это — гидродинамиче- 
ская неустоичивость горизонтальных градиентов скорости в мезо- 
масштабных квазигоризонтальных движениях (определяемая их 
числом Рейнольдса); неустойчивость вертикальных градиентов ско- 
рости в крупных (обычно геострофических) океанских течениях, 
в дрейфовых течениях в верхнем слое океана, в придонном погра- 
ничном слое (например, приливных течений) и в поле внутренних 
волн (последний механизм, по-видимому, является главным в ос- 
новной толще океана): опрокидывание поверхностных и внутренних 
волн; конвекция в слоях с неустойчивой стратификацией плотности 
(создаваемой, например, охлаждением поверхности океана в холод- 
ные сезоны, а иногда, может быть, накоплением солей в поверхно- 
стных водах в периоды интенсивного испарения). 

В обычно встречающихся в океане случаях устойчивой страти- 


фикации плотности ыы (под р здесь, строго говоря, надо пони- 


мать потенциальную плотность оп) вертикальные градиенты скоро- 


ди # 
сти оказываются неустойчивыми (и порождают турбулент- 


ность), если выполняется критерий Ричардсона 
г ООо ВОО М \? х 
в (=) =( пе]о`} < Ань о 


В чениях И ЖЗ 
геострофических течениях —_ т 


дината вдоль течения со скоростью И, К — наклон изопикн) и кри- 
терий Ричардсона принимает вид КМ> (Вь»)-—"|. Во внутренних 
волнах в пикноклине минимальное локальное число Ричардсона 


М№Мт [0] —2 
равняется Е1=а` 2? (^^ Е где а— амплитуда волны, 
т 


а №„ — максимум М (2). В разделе 3.2 указывалось, что достаточ- 
ным критерием устойчивости является условие В! > /ь, так что при 
— 


аё>2 Мы волны могут быть неустойчивыми вблизи 
[0] т 


гребней и ложбин. Там, по-видимому, и зарождаются пятна турбу- 
лентности в основной толще океана. 

По свойствам турбулентности океан можно разбить на три слоя: 
1) верхний перемешанный слой (выше слоя скачка плотности) тол- 
щиной порядка 100 м, непрерывно заполненный турбулентностью, 
которую все время порождают атмосферные ‘воздействия при 
помощи опрокидывания поверхностных волн, дрейфовых течений и 
конвекции; 2) внутренний слой (почти вся толща океана), в кото- 
ром, по-видимому, существует лишь перемежающаяся турбулент- 
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ность в форме отдельных пятен или «блинов», образующихся, веро- 
ятно, в областях гидродинамической Еее внутренних 
волн: 3) придонный слой толщиной порядка м, по-видимому, 
аналогичный пограничному слою атмосферы и непрерывно запол. 
ненный турбулентностью. 

Верхний и придонный слои, вероятно, отделены от внутреннего 
слоя отчетливыми границами нерегулярнои формы, создаваемой 
крупномасштабными турбулентными вихрями (с масштабами по- 
рядка толщины слоя) и внутренними волнами. 

В верхнем перемешанном слое океана средние квадратичные 
флюктуации скорости обычно имеют порядок 1 см/с и быстро убы- 
вают с глубиной. Об интенсивности флюктуаций скорости можно 
судить и по скорости диссипации турбулентной энергии в, являю- 
щейся при больших числах Рейнольдса единственным параметром 
спектра кинетической энергии турбулентности в инерционном ин- 
тервале волновых чисел х (иногда обнаруживаемом в спектрах тур- 
булентности в верхнем перемешанном слое океана), где трехмер- 
ный спектр Е (х) описывается «законом пяти третей» Колмого- 
рова—Обухова: 


Е )=СЕ""°; (3.3.4) 


здесь С! — числовая постоянная, по экспериментальным данным 
близкая к 1,4 (см. [10, $ 21, 23]). При этом частотный спектр про- 
дольной компоненты скорости, получаемый по записи турбули- 
метра, буксируемого со скоростью И, имеет вид Ё\!(9)= 
= Сэ (0)*з5—® (С>=0,48). У поверхности океана = обычно имеет 
значения порядка 1 — 10-1 см?/с3 и в среднем убывает с глубиной 
до значений порядка 10-3—10-* см?/с3 у слоя скачка. 

Иначе ведут себя средние квадратичные флюктуации темпера- 
туры, которые сначала могут убывать с глубиной, но, по-видимому, 
имеют максимум (обычно порядка 10-! °С) в термоклине, где 
очень большие вертикальные градиенты температуры. В спектрах 
флюктуаций температуры часто’ можно ожидать: существования 
инерционно-конвективного интервала волновых чисел, в котором 
эти спектры описываются «законом пяти третей» Обухова—Кор- 
сина: ь 


Вод Вале", (8.3.5) 


где ет — скорость выравнивания неоднородностей температурного 
поля, В, — числовая постоянная, по экспериментальным данным 
близкая к 1,1 (опять см. [10, $ 21, 23]). При этом частотный спектр 
флюктуаций температуры, получаемый по записи буксируемого тур- 
булиметра, имеет вид Ет(®) = Въвт=—\0/ (В.=0,7). Значения 
ёт варьируют, по-видимому, в пределах 10-3— 10-8 (°С) 2/с. 

В области очень больших волновых чисел (частот) спектры тур” 
булентности резко спадают из-за действия молекулярных сил. Со- 
гласно гипотезам подобия Колмогорова для локально-изотропной 
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турбулентности, спадание спект 
ется универсальной безразмер 
где у — кинематический коэфф 


ров флюктуаций скорости описыва- 
ж функцией $ (х1) = (ву) (х), 
г : м нт молекулярной вязкости, а |= 
= (\3/=) т колмогоровскай внутренний еси ное 
при малых хи фу нкция ф пропорциональна (хт)-*, т. е. справедлив 
«закон пяти третей» (3.3.4). Эти предсказания были подтверждены 
измерениями спектров океанской турбулентности в приливном те- 
чении с очень большим числом Рейнольдса (3. 108) в работах Стю- 
арта, Гранта и Моильета [11—13]; полученная там универсальная 
функция ф показана на рис. 3.3.3 (по оси абсцисс отложен в лога- 


54 "3 -2 = 0 1 —12 —0,8 —44 019 (&жт) 


Рис. 3.3.3. Безразмерный продольный одномерный спектр флюктуаций 

скорости в приливном течении в море (а) (по Гранту, Стюарту и Моиль- 

ету [11]); формулы пересчета одномерных спектров на трехмерные см. 

[10, ч. И, $ 12]; б — данные Е вав увеличенном мас- 
штабе. 


рифмическом масштабе аргумент, пропорциональный хат). Логариф- 
мический масштаб для ф может скрадывать разброс, но послед- 
НИЙ и в самом деле невелик, как это видно из рис. 3.3.4, где изобра- 
жена, уже в естественном масштабе, та же функция ф, умноженная 
на (хп), что дает безразмерный спектр диссипации энергии. Мак- 
симум спектра диссипации энергии приходится на волновое число 


ее: в этой же точке начинаются заметные отклонения одно- 
мерных продольных спектров от «закона пяти третей». Насмит [14] 
заметил, что спектры океанской турбулентности в интервале дисси- 
пации иногда оказываются выше «универсальной кривой» рис. 3.3.3. 
Он объясняет это действием архимедовых сил (в статистическом 
равновесии с молекулярными силами) при наличии в среде флюк- 
туаций плотности (создаваемых, например, флюктуациями солено- 
сти после молекулярного выравнивания вначале скомпенсирован- 
ных флюктуаций температуры). 

Несколько иначе ведут себя в области больших волновых чисел 
спектры флюктуаций температуры и солености. Универсальная 
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® (555) и малых › 
функция фт(хт, Рг) = к (2) \Ет (х), пр “1 пропорцик. 
нальная (ип)—® [закон (3.3.5)], здесь зависит от числа Прандтля 


ве. (х— кинематический коэффициент молекулярной диффу. 


зии тепла или солей). По теории Бэтчелора [15], при больших р, 
(в морской воде Рг равно 7 для тепла и 700 для солей) в области 
13» [ спектр Ет (х*) может зависеть от не непосредственно (так 
как основная диссипация энергии сосредоточена - меньших волно. 


= 2 
Е а к 
вых числах), а лишь через величину т, = + ) › Т. е. типичную 
2 
(1х) Е(Жи) 
(6) " 


02 04 06 08 жд 


Рис. 3.3.4. Безразмерный спектр диссипации энер- 
гии (по [11]). 


величину скоростей деформации, осуществляющих конвективное 
перемешивание путем вращения и сближения изотермических (или 
изохалинных) поверхностей. Отсюда фт ^^ (Рг)*% Ф [хл (Рг)-*]. Пока 
здесь аргумент функции Ф мал (т. е. в вязко-конвективном интер- 
вале спектра 1 <<< (Рг)*), коэффициент диффузии х не должен 
влиять на Ёт(х), для чего должно быть Ф(п) — ии. 

Таким образом, в инерционно-конвективном интервале спектра 
Ет(х) —х", в вязко-конвективном интервале Ех (х) и! и лишь 
затем в вязко-диффузионном интервале хл > (Рг)* спектр Ет(») 
резко спадает из-за сглаживающего действия молекулярной диф- 
фузии. Эти предсказания были подтверждены измерениями спект- 
ров флюктуаций температуры в океане в работе Гранта, Хьюджеса, 
Фогеля и Моильета [16]. Один из примеров их спектров Ег(») 
[в сравнении с. (*)] приведен на рис. 3.3.5. 

В области малых волновых чисел (вне интервала диссипации) 
спектры турбулентности в стратифицированном океане могут от- 
клоняться от «законов пяти третей» из-за действия на турбулент- 
ность архимедовых сил. Согласно теории подобия Обухова—Болд- 
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жиано (см. [10, $ 21.7], это дейс 
ших масштабах [51 , — ее, и 
ны 


` становится заметным в боль- 
(2), где а—2.10-& град! — 


коэффициент термического расширения воды. При х =7 

тели С! и В! в формулах (3.3.4 м 7. МНоЖи 

х[„; эти Функции были ний становятся функциями от 
Ч ы пол 

в работе [17]. По гипотезе Болдж уэмпирическими методами 


Е И иано, подтверждаемой расчетом 
при ус : 
[17], при устойчивой стратификации плотности из-за боры, по- 


энергии 
терь энергии на работу против архимедовых сил скорость вязкой 


—2 яя / 0 1. ЦЭ“ 


Рис. 3.3.5. Пример одномерного спектра флюктуаций тем- 

пературы в океане (верхняя кривая, правая шкала) в срав- 

нении с одномерным спектром флюктуаций скорости (ниж- 

няя кривая, левая шкала) (по Гранту, Хьюджесу, Фогелю 
и Моильету [16]). 


диссипации энергии г должна быть много меньше скорости пере- 
дачи энергии по спектру в области малых х и поэтому перестает 
влиять на форму спектров в этой области. Для этого должно быть 
С1-- (хГ„)-М= и Ва (и), так что а: 

ЕО ав”; Ве Рав) к". (3.3.6) 
вал в спектре может появиться, если Г, 
меньше внешнего масштаба турбулентности. С другой стороны, 
если [, окажется малым, порядка 1, то интервал с законами 
(3.3.6) целиком займет место инерционного интервала. На рис. 3.3.6 
приведен пример спектра флюктуаций скорости в верхнем слое оке- 
ана [следующего закону (3.3.6) ], полученный во втором рейсе судна 
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Конечно, такой интер 


однако, не удается №, 
в» в Атлантике дргед. = соль: ть 
«Академик Курчато пола; ирведия ИИ = 
нить вклад ое ща ен Е. 
тся и 
же относи и 
рей Е(х) -хт"ст>?!] 


2 


Е смс” 
10’ 


ЩИТ 


В измерениях | 
коэффициент Р 
океана толщин 
до глубины 30) 
| 2=5 ми |5. 
| 2=15 м, дости 
При 2=43 МИ: 
ПичНЫе знач 
док [0-2 
О Анако О 
-2 
ОНЫХ лю 
} ит Недок 
ДЕ Мет %6 
-1 р ной 
10 707 жусм — т 
10° р 
“ле и 
(©) \®) м . 
0, номерного продольн ч > >. 
та г. ти Бе ВО а Ороьо 
спектра флюкту. (3.3.6), полученный во втор . м 
рые рн Курчатов» в Атлантике. — 
рейсе су, :: - 
асшта м 
шком малых м нь ни > 
в области не сли ар ыы 
кары унелерсаленото вида 48-3), (Ван им о 
с" т. альшая ж и раз- м М 
ией под же океанская т а. > у 
ваются теорт са. Реальная мт с: © 
Рейнольдса. правило) лишь о ма 
числами мому, как пр Е ка \ т 
по-види Е оструктуры оке а 
вивается ( альной микр К ы хи 
вертик ых вертикал Ну | к 
ных слоев етров, в котор жом: а 
ядка м , Зе. шок 
имеют порядок аут выше типичных критич 
им А. 
его на 
10, т. е. вс 
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”. 


о = шие 


ний Векр — 3000. При таких неболь 
льших Ке интервалов волновы Е 
сел с универсальными спектральными законами (3.3). (33 ель 


не будет, и спектры турбуле 
нами па бедны мак нь сравнимых с тол- 
только параметром г, а большим чт ределяться не одним 
метров. Их расчет потребует пост слом крупномасштабных пара- 
ческой теории квазиоднородных а к бо ных ии 
С авеы стратифицированной жидкости), что еще остается делом 
‚ вен ре. ыы турбулентность, развивающаяся внутри кон- 
р днородного слоя, будет определяться его гидроди- 
намическими характристиками, но не глубиной, на которой нахо- 
дится этот слой, т. е. не должна быть какой-либо гладкой функцией 
от глубины (в среде со случайным распределением квазиоднород- 
ных слоев турбулентность будет в среднем меняться с глубиной, 
если свойства слоев микроструктуры в среднем будут меняться 
с глубиной). 

Во внутреннем слое океана специфической особенностью турбу- 
лентности представляется перемежаемость. Ее можно охарактери- 
зовать коэффициентом перемежаемости Р(2), определяемым как 
средняя доля площади, занятой турбулентностью, на глубине 2. 
В измерениях с подводной лодки Гранта, Моильета и Фогеля [18] 
коэффициент Р (2) равнялся единице в верхнем перемешанном слое 
океана толщиной 50 м, уменьшался до 0,05 на глубине 100 м и далее 
до глубины 300 м менялся мало [= равнялось 2,5. 10-2 см?/с3 при 
2=15 ми 1,5. 10—* при ==90 м; гт равнялось 5,6. 10-7 (°С)2/с при 
2=15 м, достигало максимума 6,7. 10-6 в слое скачка плотности 
при = =43 м и затем убывало до 7,2. 10-8 при ==90 м]. По-видимому, 
типичные значения Р (2) во внутреннем слое океана имеют поря- 
док 10-2. + 

Однако описание пространственной перемежаемости мелкомас- 
штабных флюктуаций при помощи коэффициента Р (г) представ- 
ляется недостаточно детальным, так как эта перемежаемость в при- 
роде имеет обычно характер чередования областей с флюктуациями 
разной интенсивности, а не просто с наличием и отсутствием флюк- 
туаций. Более детальное описание дали бы эмпирические распре- 
деления вероятности (гистограммы) интенсивности флюктуаций. 
Колмогоров * предложил использовать для анализа перемежаемости 
учащенный (скажем, каждые 3 с) расчет Кр нь ыы 
спектров флюктуаций по многоминутным их арии ов 
сировки турбулиметров. Опыт такого расчета но у 

. ейсе судна АН СССР 
ций электропроводности воды в седьмом Р В 
«Дмитрий Менделеев» показал, Что трехсекундные структурн 

порядка нескольких минут, т. е. 
функции изменяются с периодами пор 
й __Брента, что, по-видимому, указывает 
порядка периода Вайсала р , бных флюктуаций с внут- 
на связь перемежаемости мелкомасшта в -иитеновнь 
ренними волнами, которым свойствен этот период. р 


—_—_—5__ 


* 
Личное сообщение. 


было бы провести такие расчеты по записям флюктуаций Скорости 


течения. Ь - р 
Количественных измерений характеристик турбулентности; 


больших глубинах в океане пока еще почти нет. Предварительные 
оценки некоторых характеристик можно пытаться извлечь из сведе. 
ний о стратификации плотности, которая формируется под дейст. 
вием вертикального турбулентного обмена. 


В работе [19] установлено, что в значительной нижней части внутреннего 
слоя океана вертикальный профиль частоты Вайсала—Брента М часто может 
г быть аппроксимирован функцией Ай, где А — высота 

лы над дном (см. один из примеров на рис. 3.3.7), при. 
чем коэффициент А на различных гидрологических 
станциях варьирует в пределах 10-7—10-6 м-! с-! 
Если попытаться применить к внутреннему слою 
океана теорию подобия для турбулентности в устой- 
5 чиво стратифицированной среде (см. [10, $ 73], 
то формуле М№М=Ай будет отвечать уменьшение 

с высотой отношения коэффициентов обмена для 

тепла и импульса по закону Й-?, а коэффи- 

циент А будет расшифровываться формулой А= 


В 
4 Е сы Из `, где хк=0,4 — постоянная Кармана, 
В — 10-1 — максимальное значение динамического чи- 


сла Ричардсона, и„— скорость трения, а М=р’’= 
=Р<р’®’> — вертикальный  турбулентный — поток 

3 массы (штрихами обозначаются турбулентные флюк- 
туации, черточкой над буквами — осреднение по пло- 
щади, угловыми скобками — осреднение по одним 
лишь турбулентным пятнам). Отсюда 


2 Рис. 3.3.7. Зависимость частоты Вайсала—Брен; 
та М от высоты над дном Й на гидрологической 
станции № 4371, выполненной «Витязем» в Тихом 
океане (27° 07’ с. ш., 153° 45’ в. д.; глубина 6 км} 
0 Ю и.о (м.с)' (см. [19]). 
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при и»^1 см/с получается М 10-8 г/см? с. С другой стороны, согласно [19], 
в верхней части внутреннего слоя океана зависимость М от глубины 2 часто 


м 
может быть аппроксимирована формулой == ‚ где м „=2,2 м/с мало варьи- 


рует от станции к станции. Приравнивая два выражения для М в середине 


океана 2= 7`, получим оценку относительных флюктуаций плотности в турбу- 


2 
РВ 4 4" кА О 
лентных пятнах [20] с В.Н ‚ где В= в РА „агыий Гие — 


коэффициенты корреляции между соответствующими флюктуациями, имею- 
щие, по-видимому, порядок 10". Отсюда р’/р— 10-6 и Т — р’/оф = 10-2 град. 
(эти оценки, конечно, зависят от принятого значения и, — | см/с). Наконец, из 
2 [2 10-2 ; 
соотношения и, — РГии®” при Р —10-? видно, что флюктуации ®” в турбулент- 
ных пятнах могут по меньшей мере на порядок превосходить из. 
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средние квад] 
(о временем | 
в океане обы 
вихрей на ме 
передачи эне 
пяти третей» 
тей» Рачарде 


В придонном слое океана изм 


ерений т 
не было. Отметим, однако, изме - урбулентности еще почти 


ения ни й 
(с частотами порядка 10—10 ив зкочастотных флюктуаций 
л/ч) в придонном слое глубокого 


океана, выполненные Вимбушем и Манком [21], с некоторым успе- 
хом интерпретировавшими свои результаты в рамках теори Е 
бия для турбулентности при неустойчивой ст и Е Е 
[10, $ 7]) в целях оценки способности но слоя ОВ ть 
вверх геотермическое тепло. зы 

Турбулизированность океана существенно ускоряет диффузию 
в нем различных примесей. Изучение этого явления приобретает 
особую актуальность в связи с растущей угрозой загрязнения оке- 
ана нефтью, радиоактивными веществами, ДДТ, свинцом и дру- 
гими вредными примесями. Следует иметь в виду, что горизонталь- 
ная диффузия, создаваемая мезомасштабной горизонтальной тур- 
булентностью, происходит значительно быстрее, особенно при 
наличии градиентов скорости крупномасштабных течений, чем вер- 
тикальная диффузия, создаваемая мелкомасштабной турбулент- 
ностью. Последняя характеризуется меняющимися с глубиной (и 
существенно зависящими от стратификации) коэффициентами тур- 
булентной диффузии О. (в верхнем слое океана порядка 10 ©м?/с); 
средние квадратичные смещения частиц примеси при этом растут 
со временем по закону (20.4). Горизонтальную турбулентность 
в океане обычно представляют как результат дробления крупных 
вихрей на мелкие; она характеризуется прежде всего скоростью в 
передачи энергии по спектру масштабов и подчиняется «законам 
пяти третей» (3.3.4) — (3.3.5) и аналогичному «закону четырех тре- 
тей» Ричардсона ДРь— ='[** для зависимости коэффициента гори- 
зонтальной диффузии от размера Г. диффундирующего пятна при- 
меси; средние квадратичные смещения частиц примеси при этом 
пропорциональны (#8). 

Эта концепция изложена в статье [22] и книге Озмидова [23]. 
Она подтверждается, например, измерениями неоднородностей поля 
температуры поверхности океана [24] [структурные функции кото- 
рых в масштабах 10—10! км в ряде случаев оказались подчиняю- 


щимися эквивалентному (3.3.5) «закону двух третей» (85,7 — 
8187, где г — расстояние] и прямой эмпирической проверкой 
«закона четырех третей» и его следствий по данным диффузионных 
опытов в океане [25, 26] (в [25] для в получены оценки 10 см /с: 
в масштабах 10—10 м и ВОт о см?/с3 в масштабах 10'—103 км). 
Совместное действие вертикальной диффузии (с различными моде- 
лями для коэффициента диффузии р.) и а. 
четырех третей» о тЫ диффузии проанализирован 
ретически в работе [27]. Г 

ет что диффузию по закону (её) „ не мы рые 
с обычной диффузией по закону (20.4), и вы ых 
градиента Г скорости крупномасштабного теч р 


(то 


нии этого течения ускоряется и следует закону 
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(см. [10, $ 10.4]). Этот эффект может быть ответственным за часть 
наблюдаемое растягивание пятен диффундирующей примеси по на. 


правлению течения. 

и иную, чем выше, концепцию горизонтальной турбу. 
лентности, исходящую из того, что для двумерного потока справедлив не только 
закон сохранения кинетической энергии, но И закон сохранения вихря, так что 
структура двумерной турбулентности в инерционном интервале спектра может 
определяться не только скоростью вырождения энергии &, но и скоростью вы. 
рождения энстрофии =! (т. е. среднего квадрата вихря) [28, 29]. Тогда возникает 


масштаб длины В (а/е) 2, и константы С: и В: в «законах пяти третей» 


(3.3.4) и (3.3.5) превращаются в функции от Ел. 

Если предположить, что на одном из концов инерционного интервала спектра 
существен только параметр &, а на другом — только г, то на этом втором 
конце вместо «законов пяти третей» будут справедливы законы 


Упомянем, наконец, 


и: Е ы 
Е(® — 58; Е ее, (3.3.7) 
а вместо «закона четырех третей» Ричардсона будет справедлив закон О» = 


—=МЗ [2. Закон (3.3.7) для Е(Е) нашел некоторое подтверждение в численных 


экспериментах по двумерной турбулентности и в статистике крупномасштабных 
атмосферных движений, но соответствующих данных по горизонтальной турбу- 
лентности в океане пока не имеется. 
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ЗА. Вертикальная микроструктура океана 


Совершенствование аппаратуры для непрерывного зон- 
дирования изменений температуры и солености с глубиной (бати- 
термограф — в 1941 г.; первый термосолезонд — в 1948 г.) позво- 
лило обнаружить то, что долгое время оставалось недоступным 
наблюдению и изучению более грубыми средствами (например, се- 
рией батометров), а именно: тонкую термохалинную аи вод 
океанов и морей. Длительное время океанологи Е регали в 
кими деталями стратификации и браковали все наблюдения, о на- 
ружившие инверсии в распределении температуры или плотности. 
Однако лабораторные и теоретические исследования последних 
10—20 лет привели к предположению о реальности петь. 
роструктуры. Это дало толчок разработке специальных зондов, по 
зволивших во многих случая 


х обнаружить в океане ступенчатую 
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микроструктуру [1—24], которая затем оказалась практически т 
тным явлением. з 

ы в 1956 г. Стоммел с соавторами [25] обратили внимание 
на возможность развития конвекции в слое соленой воды с Устойчи. 
вой стратификацией плотности, но противоположными по знаку 
вертикальными градиентами температуры и солености благодаря 
«двойной диффузии», т. е. различию в коэффициентах диффузии 
тепла и соли в воде (для тепла коэффициент диффузии в 100 раз 
больше, чем для соли). Эта идея, развитая далее Стоммелом [26], 
породила серию теоретических [27—34] и лабораторных [35—43] 
исследований термохалинной конвекции. 

В лабораторных экспериментах Тернера и Стоммела [35, 36] 
установлено, что при расположении холодной и относительно прес- 
ной воды над теплой и соленой (более плотной) возникает «расслое- 
ние», т. е. образуется последовательность конвективных и ламинар- 
ных слоев, так как относительно быстрая диффузия тепла снизу 
вверх возбуждает на некоторых уровнях конвекцию, но проникно- 
вение последней вверх ограничивается сохраняющимся в ламинар- 
ных слоях из-за медленности диффузии соли устойчивым градиен- 
том солености. При этом наряду с конвективным вертикальным 
потоком тепла Н возникает и конвективный поток соли Р. Приве- 


Е 57 
денные к безразмерной форме делением соответственно на От— 


В 
6 
и р, (Рт, О. — коэффициенты диффузии тепла и соли, бТ и 


65 — вертикальные разности температуры и солености, й — тол- 
ото йЗ0Т 
УХт 
число Рэлея, ат — коэффициент термического расширения воды, 
у и Хт — кинематические коэффициенты вязкости и теплопроводно- 
сти), с коэффициентами пропорциональности, зависящими от отно- 


щина слоя), эти потоки пропорцибнальны Ва'в (ва 


@:05 
шения —__ вкладов солености и те ю 
арб Т и температуры в вертикальну 


у 1/4 
разность плотностей, а >. Эксперименты показали, 
08 Е 


ы [2 
что отношение Е изменений потенциальной энергии за счет пе- 
сн 


0:05 и. 6 
о6Т чала быстро падает, а при 


реноса солей и тепла с ростом 


6:05 
- 87>? становится постоянным, приблизительно равным 0,15, 
Г 


т. е. 15% потенциальной энергии, освобождающейся при конвектив- 
ном переносе тепла, затрачивается на подъем соли. 

В экспериментах Тернера и Стерна [37, 40] установлено, что при 
расположении теплой соленой воды над холодной и менее соленой 
(более плотной) развивается конвекция в форме узких и длинных 
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Просумми 
озерах (тепле 
ЗПаднны с го 
Воды в Атлан 
показывают, 
Часто в 


вертикальных ячеек — «солевы 

быстрое горизонта так как относительно 
мпературных аномалий 
Ффузии соли аномалиях 


- Эксперименты показали, 
что в этом случае отношение ® 


ие. 


о, Р ало зависит от параметра ус- 


тойчивости и приблизительно равно 0,56, т. е. более поло- 


сти как вертикальные ст 
[32], максимальная тол 


(3.4.1) 


откуда при у=1,5. 10-2 см?/с, ухт=1,3. 10-3 см2/с, у»=1,3. 10-5 см?/с 


5 
И = 10-8 см-! получается Н» ^— 20 м. 


Просуммированные Федоровым [14, 23] наблюдения в океане и 
озерах (теплое и соленое озеро Ванда в Антарктике, глубоководные 
впадины с горячим рассолом в Красном море, средиземноморские 
воды в Атлантике, красноморские воды в Аденском заливе и т. д.) 
показывают, что ступенчатые структуры действительно довольно 
часто встречаются как в слоях с инверсионным распределением 
температуры, так и в слоях, где температура и соленость убывают 
с глубиной. На рис. 3.4.1 приведены два характерных профиля сту- 
пенчатой термохалинной структуры. 

Вудс [1, 4—6] наблюдал весьма тонкослойную микроструктуру 
в сезонном термоклине Средиземного моря методом подводного ки- 
нематографирования подкрашенных слоев. Насмит [12] регистри- 
ровал микроструктуру в верхнем слое океана датчиками на букси- 
руемой за судном циклически ныряющей гондоле. Поскольку при 
опускании ТСГ-зонда на кабеле с борта судна из-за его качки воз- 
никают некоторые искажения регистраций микроструктуры, Вудс 
[11, 15—16] и Кокс, Нагата и Осборн [7, 8] применили для наблю- 
дений микроструктуры свободно падающие малоинерционные 
ТГ-зонды. На рис. 3.4.2 показаны профили еее Еве 
температуры 0Т/д= на глубинах 400—600 м в км к ты 
от Сан-Диего, полученные зондами со скоростью а вам 
зительно 30—50 см/с и постоянной времени ^0,1 с. На рис. 34. 
приведен пространственный спектр 0Т/0г, ее ет 
зонда [8] со скоростью падения 3—90 см/с и РР ый 
^- 0,02 с; хорошо видное здесь спадание спектра при пенье 
показывает, что этот зонд регистрирует практически вс у 
структуру температурного профиля. 
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Накапливающиеся данные показывают, что двойная диффузия 
тепла и соли не всегда может быть ответственной за образование 
ступенчатой микроструктуры (и, возможно, - ори т роль 
лишь в некоторых случаях). Так, Симпсон и Вудс ] зарегистри. 
ровали ступенчатую микроструктуру на профилях температуры 
в пресноводном озере Лох-Несс (рис. 3.4.4), где нет 
диффузии действовать не может. В пятом рейсе судна СССР 
«Дмитрий Менделеев» в Тихом океане ступенчатая микроструктура 
была обнаружена в ряде случаев с устоичивой стратификацией и 
по температуре, и но солености, в которых этот механизм также не- 
дееспособен. Можно предположить, что в слоях с вертикальными 
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Рис. 3.4.1. Примеры ступенчатой термохалинной структуры в слое 

температурной инверсии атлантического происхождения в Арктиче- 

ском бассейне под ледяным островом Т-3 (а) (по Деннеру, Нилу 

и Нешиба [44]) и в слое, благоприятном для возникновения «солевых 

пальцев», где и температура, и соленость падают с глубиной (б) 
(по Ценку [13]). 


градиентами температуры и скорости течения микроструктура обра- 
зуется благодаря различию в коэффициентах молекулярной диф- 
фузии тепла и количества движения (коэффициент диффузии ко- 
личества движения, т. е. коэффициент вязкости, в воде в 7 раз 
больше, чем коэффициент диффузии тепла), но эта гипотеза теоре- 
тически еще не прорабатывалась. 

Третьей, и, пожалуй, наиболее простой гипотезой о происхожде- 
нии ступенчатой микроструктуры является «боковая конвекция», 
т. е. процесс выравнивания горизонтальных различий между сосед- 
ними, по-разному стратифицированными водными столбами путем 
квазигоризонтальных перемещений отдельных слоев или линз воды 
(из-за независимого меандрирования течений в разных слоях, на- 
пример, в результате бароклинной неустойчивости течений или на- 
рушений их геострофического равновесия в верхних слоях океана 
перемещающимися ветровыми напряжениями на поверхности воды, 
или же из-за соскальзывания более тяжелых, чем соседние по го- 
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ли, слоев по нак 
ризонтали, лонным изопикнич 
еским, или, скоре - 
чески : фра 
энтропическим поверхностям с формированием более есовижно 
стратификации, чем в исходных водных столбах) 
т у Е 
и Ча = ие конвекции было выдвинуто Стомме- 
Л ‚› предлагавшими объяснять происхождение 
99 _ ле температурной инверсии толщиной 
д==*30-0 С/см 10 м под 120-метровым верхним 
Е перементанным слоем в Тиморском 


= море соскальзыванием осолонен- 
ных испарением теплых вод с ав- 


стро РАЯ пр ‚шельфа на расстоя- 
4008ИЯ ПО горизонтали в сотни миль. 
Сходное объяснение для слоев 
арктических вод в Северной Ат- 
лантике предлагал Купер [3]. 
Идею боковой конвекции Федо- 
ров [18] применил для объясне- 
ния формирования инверсий тем- 
пературы на глубине 40—50 м в 
450 Атлантике на станциях «Кроуфор- 
да» № 308 и «Атлантиса» № 5806, 
а также для объяснения происхо- 
ждения тонких прослоек понижен- 
ной солености на глубине 75 м в 
Северном Пассатном течении в Ат- 
лантике на станциях НИС «Акаде- 
мик Курчатов» № 561 и 567 [19] 
500 
. (сыр (цикл/см) 
05 
10“ 
550 пт 
10° 
-9 
; 10 р 0 02 т щиклем 
` рис. 3.4.9. Профили 91/02 во 


Рис. 3.4.3. Пространственный спектр 

= исан- вертикального градиента температуры 

г 8. Из 

ТГ-зондами на расстоянии 50 М мерения во впадине Сан-Диего 18 ав- 
р густа 1968 г. 


друг от друга (по Осборну 
и Коксу [8]). 
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и Уайли [16] предлагают объяснять боковой о 


. 3.4.5). Вудс о ь 
(рис 3.4.5). Ву ионной ИЛИ динамической природы образовани, 


векцией гравитац 


02 720 
< 
430 
м 
4 
0 
м 
8 10 2 4 8 10 РТ С 


Рис. 3.4.4. Профили температуры Т(2) и гради- 
ента температуры 0Т/д= в пресноводном озере 
Лох-Несс (по Симпсону и Вудсу [15]). 


а—в теплой южной зоне озера, б— в более холод- 
ной северной зоне. Указаны масштабы для градиента 
температуры. 


квазиоднородных слоев толщиной в несколько метров (разделяе- 
мых «простынями» толщиной 10—20 см с резкими перепадами тем- 
г. 367 369 ея 973% фра ы, солености и скоро- 


В седьмом рейсе судна 
«Дмитрий Менделеев»  (ян- 
варь—март 1972 г.) в Индий- 
ском океане гипотеза «боковой 
конвекции» получила первое 
прямое подтверждение в изме- 
рениях вертикальной мезострук- 
туры поля скорости течений при 
помощи акустического доппле- 
ровского зонда, обнаруживших 
в этом поле вертикальные не- 
однородности с масштабами до 
5—10 ми менее, неплохо кор- 
релирующие с неоднородностя- 
ее 2 ми температуры и электропро- 
Рис. 3.4.5. Т,5$-кривые на станциях о ПАКО. р ны 
«Академика Курчатова» № 567 (1) и днородные слои, по-ви 
561 (2) со слоями пониженной соле- ДИМОМУ, действительно, ДВИ- 
ности Д и Б на одной и той же изо- ЖУТся с разными и по вели- 

пикне (по Федорову [19]. чине, и по направлению гори 
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зонтальными скоростями. Теория т 
акого нез 
разных слоев еще ждет своего развития ависимого движения 


Боковая конвекция, порождаемая 


соли, была обнаружена в лаб 

ыы О мых Балет ик 
вым [46]. Неясно, однако, может ли двойная т я 
играть аналогичную роль при боковом обмене значительно более 
крупного масштаба. 

Четвертую гипотезу о происхождении квазиоднородных слоев 
(вертикальных ступенек на профилях температуры и солености) 
предлагает теория Бретертона [47] и Орланского и Брайена [48] 
об опрокидывании внутренних волн конечной амплитуды, приводя- 
щем к механическому перемешиванию некоторого слоя воды и по- 
следующей плотностной конвекции в нем. По работе [48] (в кото- 
рой, правда, рассматривается только термическая стратификация), 
внутренняя волна опрокидывается, когда орбитальная скорость на 
ее вершине превышает ее фазовую скорость; этот критерий приво- 

? 


дится к виду К! < 1 ^. 


двойной диффузией тепла и 


Аналогичная идея, но в применении не к квазиоднородным 
слоям (которые здесь рассматриваются как заданные и ламинар- 
ные), а к тонкой структуре разделяющих их «простынь», развива- 
ется в серии работ Вудса с соавторами |1, 4—6, 96—11 и особенно 
16] (см. также ее обсуждение в статье Федорова [24]). По этой 
идее, при прохождении по «простыне» внутренней волны в окрест- 
ностях ее гребней и ложбин градиенты скорости могут стать неус- 
тойчивыми (при Е1<'/4), и «простыня» турбулизируется; вследст- 
вие вовлечения Воды В турбулизированный слой он утолщается 
(в 4—5 раз), и когда Е! вырастает до значения около единицы, тур- 
булентность в слое вырождается, а на его границах образуются две 
новые «простыни». Повторение такого процесса создает целые ан- 
самбли «простынь». Действие этого механизма Вудс [4] иллюстри- 
рует примерами подводной киносъемки процессов потери ое 
вости пакетов крутых внутренних волн с длинами порядка 5 м, пе- 
риодами в несколько минут и фазовыми скоростями в несколько 
сантиметров в секунду на искусственно подкрашенных «простынях» 
толщиной в несколько сантиметров В термоклине Средиземного 
моря. Подтверждения процессов раздвоения «простынь» получены 


Вудсом и Уайли [16] с помощью свободно падающего (со ЧЕ 
стью 5 см/с) ТГ-зонда с постоянной времени 0,06 с. На рис. 3.4. 
приводится один из примеров раздвоенной «простыни», на 


=. мбля «простынь». 
рис. 3.4.7 — пример анса = что в устойчиво стратифи- 


Метеорологи уже давно подозревали, 
бора ты турбулентность может р ия рые: 
отдельных слоев или «блинов», создающих аи а Вудса 
температуры (см. [49]). Представления, 6 » развиты  Ладлемом 
в применении к «турбулентности ясного неба» р к 
и 


| 24 
м р 
тся рядом измерении ре Радарных) | Ц и 
[56] в в [16] и в статье Филлипса . ру 
р И би 
| 40 : ой 
0 05 ие “ 
ре 18 Е $ 
я МЕ : ‚ЗИ 
Т и 
фл чают 0 
41 №: . про 
Рам ср 
мал. ы | 
сур 
42 
[1] еЁ (#) я 
ры ош, я я 
тео ег 
мер, 
3.4.6. Пример раздвоенной «простыни» (по Вудсу ЯВ Е. 
Рис. 3.4.6. и Уайли [16]). структуры 
ность меж 
рентности 
15 (постоянн 
м 1 Е 
а{ег 
] 2. 510 п 
зайпи 
| № &. 
17 | Ч. 
0 . 95 к 
7°б г 
р уе 
я 10 би { 00 
. 0 5 10 Бы 201250 559172). ь \ 
Рис. 3.4.7. Пример ансамбля «простынь» (по Вудсу и Уайли [16]). | № у м 
м 
ИЛИ > 
Если в отсутствие внутренних волн вертикальный профиль тампературы ( ы | $ м Ч 
другой гидродинамической характеристики) на определенной станции ит = | м, ( 
описывается в некотором слое около фиксированной глубины 21 | ауры т 
=Г. (2— 21) +9 (2), где Г— средний вертикальный градиент темп нет м ‚Оаы 
а (=) описывает микроструктуру (при наличии турбулентности 9 и Т ых № 
висеть также от времени #), то при появлении внутренних волн, характер т ‚4 
в рассматриваемом слое вертикальными смещениями (1), датчик на (9 ВБ: оо 
будет регистрировать флюктуации 9( =Т[=, — 5(8) ТА а, — 5 к м 
сящие как от внутренних волн, так и от микроструктуры. Е ' и, } В 
туации ©(!) последовательностью случайных некоррелированных скач | 
Филлипс [51] получил для них спектр 


Е(5) =». о 
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(где *— средняя частота скачков) на интервале частот т— 


вий интервал между скачками 
бной турб 


Ко 1 (и — сред- 


и а: о 
Е (©) = у 7 е а ах, (3.4.3) 


где Р(Ё) — спектр градиента микроструктуры > ‚а $— некоторая типичная 


частота внутренних волн (5! — их тейлоров масштаб времени). Отсюда, на- 
пример, при постоянном в интервале №: < А < А, и равном нулю вне его спектра 
Е(#) получается формула Филлипса, причем на высоких частотах вклад микро- 
структуры в спектр 9(1) оказывается больше вклада внутренних волн. Когерент- 
ность между флюктуациями 0({) на двух уровнях даже в случае полной коге- 
рентности внутренних волн оказывается затухающей с расстоянием и частотой 
(постоянной на расстоянии, обратно пропорциональном частоте). 
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ГЛАВА 


МЕЗОМАСШТАБНЫЕ ЯВЛЕНИЯ 


4.1. Классификация свободных малых колебаний в океане 


В предыдущей главе мы уже рассмотрели некоторые 
из свободных малых колебаний в океане, а именно: короткие и ко- 
роткопериодные поверхностные и внутренние волны. Теперь мы да- 
дим обшую классификацию свободных малых колебаний в океане 
постоянной глубины Н, не налагая каких-либо ограничений на 
длины и периоды возможных волн. При этом для аккуратного опи- 
сания очень длинных и длиннопериодных волн необходимо учиты- 
вать глобальную сферическую кривизну поверхности океана и 
суточное вращение Земли. В сферических координатах на вращаю- 
щейся Земле уравнения движения воды, линеаризированные отно- 


сительно состояния покоя, в пренебрежении силами вязкости имеют 
ВИД: 


ди , 
7 — 290 3те— 29 ше и 9. 
9: г т ао с05фФ 0) ’ 
д ь 1 др 
АОНы =— 5, 
7 40 0$ } 
_ди 1 др ’ 
97 В. г Чаг. (4.1.1) 


где ^, фЬ— долгота и широта (0=<^<29л, —л/9—<о=— : а- 
правлена вниз (система координат вр ен Ра в. 
тальные обозначения такие же, как в $ 32 [в пренебрежении 'вра- 
щением Земли ®->0 и ее сферической кривизной асозф 4 @Х, 
5) и эти уравнения превращаются в первое из уравнений 


Линеаризированное уравнение неразрывности в сферических ко- 
ординатах имеет вид 


др’ т ВА 1 ди 1 до со 
0: -® СЕ пет оке ви, (4.1.2) 
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Бырожемиек скобках в правой части есть @1\ и, так что в прене- 
брежении Евой частью, отфильтровывающем из решений` авне- 
ний динамики акустические волны, уравнение вая пре- 
вращается во второе уравнение (3.2.5); здесь мы для полноты нм - 
тины сохраняем и акустические волны. . 


Линеаризированное уравнение сохранения энтропии (при сохра- 
нении солености) имеет такой же вид, какв (3.2.5), т.е 


др! 
и Нави 3 (| (4.1.3) 


1-ти уж = (4.1.3) надлежит решать относительно ‘функ- 
и, 9, ®, и таких же краевых условиях, что и для урав- 
нений (3.2.5) ‚ т.е. у ежи 


[6] и 
-Р_-врш-=О при 2—0; ®==0 при 2=Н. (4.1.4) 


Введем обобщающий (3.2.6) энергетический интеграл 


Н 
За | фри 1 
Вов | ромео 


0 


и 


где, как и выше, ——-Р вертикальные смещения поверхности 


8 ро 
океана; главное отличие этого выражения от (3.2.6) заключается 


бо ий 
в добавлении под знаком интеграла слагаемого —5— Е ‚ опи- 
осо 


сывающего так называемую упругую энергию, связанную с флюк- 
туациями давления в акустических волнах (см. [1]). Согласно урав- 
нениям (4.1.1) — (4.1.4), проинтегрированная по поверхности сферы 


величина Е не меняется со временем, что обеспечивает веществен- 
ность частот ® всех элементарных волн, описываемых этими урав- 
нениями (напомним, что океан предполагается устойчиво страти- 
фицированным и №2 >0). 

Уравнения (4.1.1) — (4.1.5) имеют элементарные ВОднОВые реше- 
ния, зависящие от долготы и времени по закону ект^-е (т — лю- 
бые целые числа, а ® — вещественные частоты, подлежащие даль- 
нейшему определению). Однако решений с разделяющимися неза- 
висимыми переменными Фи 2, Т. ©. таких, в которых комплексные 
амплитуды элементарных волн для полей ии р ир предста- 
вимы в виде произведений функций от Фи функций от 2, указанные 
уравнения не имеют, что создает серьезные трудности для ОО? 
вания волновых решений. Поэтому стало радио НАЕ ЧР ты 
гать в уравнениях движения (4.1.1) ГорИВВеТАЬНО я . м а 
тора угловой скорости вращения Земли, т. е. сл ат | 
телем © созф в левых частях первого и третьего из ] а нон 
[энергетический интеграл (4.1.5) от этого не МОЛЬ мт Е 
жение вполне оправданно, с одной стороны, для всех кор р 
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ных колебаний, для которых эффекты ремни нечик:- вообще не. 
существенны, и, с другой стороны, для кру пномасштабных движь. 
ний, которые оказываются квазистатическими и квазигоризонталь. 
ными. Но для внутренних волн с «-—2@иф это «традиционное 
приближение» представляется сомнительным; Манк и Филлиис [2 
показали, что его погрешность растет с увеличением номера мод 
внутренних волн. Тем не менее здесь мы ограничимся использова. 
нием «традиционного приближения», в котором переменные ф иг 
разделяются. Итак, ищем решение задачи в виде: 


(и, о) РО), УГ ехр (тА—о9; 
9—1 (2) П (+) ехр (мА — ой; 
р'=Р (2) * ($) ехр Кт» — ой); 
и Р®--ь® №) И) (Фехр (тА— 0. (4.1.0) 
„Для простоты знак Ве (действительная часть комплексного числа) 
перед правыми частями формул (4.1.6) опущен. 


Подставляя (4.1.6) в уравнения (4.1.1) — (4.1.3), получим для 
О, У, П так называемые приливные уравнения Лапласа *: 


—50 —29 Уз е РУ--29 И т=—-- 55; 
у 1 2 д 
еп -- (=> [ти (Усоз ?)] —0, (4.1.7) 
‚а для Р, ! — систему 
3 ме: Ар 
а © им © В 
АР 
пав РН — №0, (4.1.8) 


где г — постоянная разделения переменных с размерностью обрат- 
ного квадрата скорости. 

Мы рассматриваем волны в безбрежном океане, поэтому крае- 
выми условиями для системы (4.1.7) служат условия ограниченно- 
сти функций О, У, П. Краевые условия для системы (4.1.8) получа- 
ются непосредственно из (4.1.4). 

Уравнения (4.1.7), не содержащие никаких параметров верти- 
кальной стратификации океана, описывают горизонтальную струк- 
туру свободных колебаний. Они имеют ненулевые решения лишь 
при некоторых специальных значениях ©, образующих дискретное 
множество и оказывающихся функциями от параметра & (который 
имеет вещественные значения, см. [1]); в плоскости (о, е) им отве- 
чают некоторые семейства кривых, называемых собственными кри- 


* Это название будет объяснено в $ 4.3. 
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Лежандр 


р. 
<9 9 


плоской 


и частоте 


колебан 


выми Уравнений (4.1.7). Уравнения 
краевыми условиями, не зависящие от к 
и содержащие в своих коэффициентах 


описывают вертикальную структуру свободных колебаний в страти- 
фицированном океане. Они также имеют ненулевые решения лишь 
при некоторых дискретных значениях ®, зависящих от е; им также 
отвечают семейства кривых в плоскости (о, г), называемых собст- 
венными кривыми этих уравнений. Точки пересечения каждой соб- 
ственной кривой уравнений (4.1.7) с каждой собственной кривой 
уравнений (4.1.8) (при соответствующих граничных условиях) дают 
частоты ® возможных свободных колебаний. 

Приливные уравнения Лапласа (4.1.7) интенсивно исследова- 
лись рядом авторов. Наиболее полные последние результаты опуб- 
ликованы Лонге-Хиггинсом [3] и Диким [1]. На невращающейся 

п (п- 1) р 
м ‚ п=т, т-+1,..., а собст- 


венные функции П(®)=Р" (511Ф) суть присоединенные функции 


(4.1.8) с соответствующими 
ривизны и вращения Земли 
функции ро (2), со (2) и М (2), 


планете получается ® = = [ 


; . > 

Лежандра первого рода; число и—т их нулей на интервале —- < 
л 

<$<-_ играет роль широтного волнового числа. На вращающейся 


плоской Земле собственные функции зависят от у по закону е*^7 
д 

Ех | Ку 

= 
(колебания с инерционным периодом) является вырожденным — 
ш=р’ =0о’=0, а и= = произвольно зависит от 2. я 

На вращающейся сферической планете имеются три семейства 
собственных кривых, которые мы перечислим для случая т>0 (при 
т=1 эти кривые изображены на рис. 4.1.1). Кривые первого типа 
вн при рр И мех 25>- = 
© = п 1)/.]1, п=Т ТРЬ .. 5 ы № 
ыы а обе (Уч ет (4) в у у= 
=0, 1,2,... при ®>0 и\=1, 2,... при ®<0. Эти кривые м 
ются и при отсутствии вращения и в плоскои модели (в которо 
всегда |®|>20). Кривые второго типа рен = | 1 
—0 << и ведут себя как: [29 —— т/п ("+ :4 мы =т, 
т--1,... при в„—>0; уЗкееи А уе, РЕ арк... в 
9/29 ви (т/2) ==", м=0 при &„- ©; 0/29 — —1+ (т-+ 2%) Х 
Х (—,)-й, у=0, 1.2, ... при в=—* — ©. При а вращения, 
а также в плоской модели эти кривые еДЕЯ аконец, Еы 
третьего типа определены при =<0; У. [2 ая 8. т 
себя как в/29—1— (т-+ 2+2) (—») ь 12 Вит 
9/29 тет (т-Е2у-Е 1) (—2+) водоем ера р 
сохраняются и в плоской модели (где они еее ых 
тельно прямой ®«=0), но исчезают при не ее ааа 
случае т=0 (чисто зональное движен 


ВУ 


у 
) ; случай о==2%® 


и частоты имеют вид ® = = (2+ 


кривые симметричны относительно прямой @ =0; кривые вто 
типа здесь исчезают, и в парах асимптот сохраняются Лишь 
занные первыми. 


6/29 
2 


22 
—500 —-250 —0 7 0 25 


5050 250 49° 


Рис. 4.1.1. Собственные кривые приливных уравнений Лапласа при 
т=1, по данным расчетов Лонге-Хиггинса [3]. 


Надписи у кривых при малых и больших |2| указывают на применимость 
соответствующих асимптотических формул. 


0 0 20 о 148 _ 150 152 сон 
= ор те 
34,5 350 355 5% _20 30 6г/см? 0 04 08 №10? 
5 м 
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40001 ШТ 9: | бр 
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Рис. 4.1.2. Стратификация океана на станции «Витязя» № 3893 в Ти- 

хом океане (23° 10’ ю. ш., 174° 51/3. д.) зимой 1957 г. [температура Г, 

СОЛЕНОСТЬ 5, ПЛОТНОСТЬ Оз:р=103. (р — 1), приведенная к атмосфер- 

ному давлению плотность от, частота Вайсала Ми скорость звука со 
как функции от глубины =]. 


бо 


Из-за краткости изложения мы не выписываем соответствующие 
асимптотические формулы для Ц, У, П (см., например, [3]). 

Уравнения (4.1.8) также исследовались рядом авторов. Монин 
и Обухов [4] рассмотрели случай изотермически стратифицирован- 


120 


рото 
ука- 


нений для произвольным ее ие кривыхэтих урав? 
ифицированного ок 
м еана (как 


10 


—0 ЕЫ 0 5 10 Е-10 
Рис. 4.1.3. Собственные кривые уравнений (4.1.8) для задачи 
со свободной поверхностью при стратификации океана, пока- 
занной на рис. 4.1.2. 
а— кривые п=—1, —2, ... ПРИ малых &, уравнение вертикальной 
асимптоты вст ; пунктиром указаны соответствующие собственные 
кривые уравнений (4.1.8), получаемые при замене первого краевого 
Условия (4.1.4) на условие ш=0 при 2=0; б — кривая п=0 (указана ее 
и п=-1, —2, 


асимптота @=8!/2); в— кривые п-1, 2, 3, ... ее. 

[В этом масштабе замена первого краевого условия (4.1.4) на условие 

и—0 при 2=0 не отражается на ходе кривых]; ®@— в рад: с-—\, 

&—в ©*-см-2 (численный АЕ совместно с А. В. Кулаковым и 
. Б. Одуло). 


7] ` 


со свободной поверхностью, таки © твердой крышкой). Собствен- 
НЫе кривые уравнений (4.1.8) для рассматриваемой нами задачи 
со свободной поверхностью при типичных параметрах стратифика- 
ции, указанных на рис. 4.1.2, приводятся на рис. 4.1.3. 
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Собственные кривые здесь распадаются на три семейства. Ку. 


вая с индексом п=0 пересекает ось ®=0 правее точки ны 


&Н 

1. 
и при больших # ведет себя как ® — 5=*; она обусловлена эффек. 
том свободной поверхности океана и мало зависит от его стратифи. 
кации и сжимаемости. Собственные кривые с индексами п=1, 5, 


Е. и. п? Отит а 
3,... лежат правее прямой 8 = Сошах — ЗМ а 
шах Отлах 


Н враг 
2—— 
—00е = < и при #—> < имеют горизонтальную асимптоту = 


— Мах; они обусловлены стратификацией океана и мало зависят 
от его сжимаемости. Наконец, собственные кривые с индексами 
=—1, —2, —3, ... при #>0 имеют вертикальную асимптоту в= 


=с2 а при => —со горизонтальную асимптоту ® = Миши; при 


|= | — <5? на них существенно влияет сжимаемость среды (в несжи- 


маемой среде они оттесняются в область = < 0). 

Схема пересечения собственных кривых уравнений (4.1.7) 
(пунктиры) и (4.1.8) (сплошные линии) для задачи со свободной 
поверхностью показана на рис. 4.1.4. Пересечение собственных кри- 
вых первого типа уравнений (4.1.7) со сплошными линиями п= 
=—1, —2, ... дает точки [=, соответствующие акустическим вол- 
нам, создаваемым сжимаемостью среды (при со-—> со эти точки ис- 


о к 
чезают); согласно [6], для них 6?> 02 = № дов рее 
а тт 4Н> ^ 
Отах 

— 1 рад/с. Пересечение тех же пунктирных линий со сплошной ли- 
нией п—0 дает точки 2=, соответствующие гравитационным волнам 
на поверхности океана; стратификация и сжимаемость на них 
влияют мало, а вращение и сферичность Земли существенны, 0с0- 
бенно при больших е (в плоской модели возникает ограничение 
[о| >29). Пересечение тех же пунктирных линий со сплошными 
линиями п=1, 2, ... дает точки 8+, соответствующие внутренним 
гравитационным волнам, создаваемым стратификацией океана (при 
М№М==0 они исчезают); частоты получаются в диапазоне 0< |®|< 
< Мах, сжимаемость влияет мало, вращение и сферичность Земли 
а особенно при больших = (в плоской модели |®|> 
>20). 

Пересечение собственных кривых вто 
со сплошной линией п =0 дает точки 4— 
ным (или поверхностным) волнам Рос 
0=|о| =, создаваемым вращением 
зависящим от сжимаемости и ст 
пунктирных линий со сплошными 
отвечающие бароклинным (или 
<тотами в диапазоне 0—< |в| < 
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рого типа уравнений (4.1.7) 
‚ соответствующие баротроп- 
сби с частотами в диапазоне 

сферической Земли и мало 
ратификации. Пересечение тех же 
линиями п =], 2,... дает точки 9, 
внутренним) волнам Россби с Ча" 
ти (9, Мах), исчезающим в одно- 


одном океане. Наконец, пересечение пунктирных линий второго и 
третьего типа со сплошными линиями я——| о рей 
6=, соответствующие гироскопическим (или инерционным) волнам 
с частотами в диапазоне Мн < || <20, которые могут возникать 
благодаря вращению Земли при условии 20 > Маш, в том числе и 


тах < 


О 
М те 3 
ыы 
= < аи оон 
ыы а ЗЕ 
—М тит 59 4 = 
ы = — 
ры анк -20 — 
5- 
—Мтох 
и 


Рис. 4.1.4. Схема пересечения собственных кривых приаиВн, Ван Ш 
(4.1.7) (пунктирные кривые) с Со щий окебна Пейио 
зада ой поверхностью при 

дачи со свободн. р ные кривые). 


в однородном несжимаемом океане, и при О тоя ее 
сти*. Отметим, что поверхностные, внутренние На и на восток 
волны могут распространяться как на У | 
а волны Россби — только на запад. 


и 


1 гироско- 
* Во избежание путаницы мы, следуя Толстому т, ль и ния > 
пическими, а не инерционными (как это широко рн по дн зан м 
нив термин «инерционные» для колебаний с 4 у 


к2Озпф (см. раздел 4.2). 
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Остановимся теперь кратко на анализе некоторых приближения 
в исходных уравнениях (4.1.1) — (4.1.3) (см. [6]). Во-первых, 
заменим уравнение (4.1.2) на 4х и =0, а остальные уравнения оста, 
вим неизменными. Нетрудно показать, что уравнения (4.1.7) и ВТО. 
рое уравнение (4.1.8) не изменятся, а первое уравнение (4.1.8) примет 
вид А\/4=- (8/00) Р=0. Это приведет к тому, что (см. рис. 4.1.3) 


у кривых с индексами п=—1, —2, ... Изменится вертикальная 
асимптота (вместо ==с%?„ будет в =0), но при больших || эти 


кривые практически не изменятся; кривые с индексами п =0,1, 2,... 
также практически не изменятся. Итак, рассматриваемое приближе- 
ние отфильтровывает акустические волны и, по существу, не иска- 
жает остальные типы волн. Это приближение мы использовали 
в главе 3 (разделы 3.1 и 3.2). Исключая из второго уравнения 
(4.1.8) Р с помощью уравнения 4\/4=- (=/6,)Р=0, получим урав- 
нение теории внутренних волн (3.2.9) с А?==0?. 

Во-вторых, заменим третье из уравнений (4.11) уравнением гид- 
ростатики др’/02=в0’, а остальные уравнения оставим неизмен- 
ными. Это так называемое квазистатическое приближение. Этому 
приближению соответствует зачеркивание 6? в уравнениях (4.1.8); 
система (4.1.7) при этом не меняется. Ясно, что тогда останутся 
лишь те из собственных кривых, изображенных на рис. 4.1.3, кото- 
рые пересекают ось &; причем эти кривые превратятся в прямые, 
параллельные оси о. Это означает, что акустические и гироскопиче- 
ские волны исчезнут, а низкочастотные (&<М) гравитационные и 
россбиевские волны почти не исказятся (см. [4, 8]). 

Наконец, рассмотрим так называемое приближение твердой 
крышки [замена первого краевого условия (4.1.4) на условие и=0 
при г=0, уравнения и остальные краевые условия остаются неиз- 
менными]. Тогда (см. рис. 4.1.3) кривые с индексами п=-—1, —9,... 
деформируются лишь при |: | ср, но будут по-прежнему иметь 


вертикальную асимптоту ==с.?,; кривая п=0 заменится кри- 


й с вертикальн =с-2 Я = 
вой с вер ьными асимптотами 2 —с.2 иё=с? ки при с9(2) 


=с01п${ выродится в прямую = =с2с ==0; кривые с индексами и = 
=1,2,... изменятся незначительно. Это означает, что: 1) внутрен- 
ние гравитационные, гироскопические и бароклинные волны Россби 
искажаются очень мало, а акустические волны несколько видоизме- 
няются; 2) вместо поверхностных гравитационных волн возникают 
так называемые волны Лэмба (или двумерные волны, см. [4, 5]; 
при со—> со эти волны исчезают; 3) баротропные волны Россби за- 
меняются двумерными волнами Россби, которые при с, со пре- 
вращаются в бездивергентные волны Россби (обсуждение влияния 
приближения твердой крышки на баротропные волны Россби см. 
в главе 9). 

Заметим, что при совместном использовании 
жений их эффекты «складываются». 

Важными характеристиками свободных волн являются их дис- 
персионные соотношения (как известно, так называют соотношения 
между частотой волны и ее волновыми числами). Для наиболее 
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указанных прибли- 


а ых 


70 лет 


700лет 
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Горизо 


Мтах 10? 10° 10° 74 


Частота 


ичных видов волн при характерных Для океана параметрах страти- 


Рис. 4.1.5. Дисперсионные кривые ®=®(Ё) для разл 
фикации (Мшш=0; Мшах= 1,1. 10-2 с-1; Сшш= 1,483 . 108 см/с; [=1,0-10 с; В=16.10И М-1.с1; = с0$ 30°; Ву= 


= 30° [9]. 


ывают номер й соответствующей вертикальной моды (рис. 4.1.3), римские цифры — виды волн: 1 — волны 
[У — поверхностная гравитационная волна; У — акустиче- 


х — значения фазовой скорости Св м/с. 


Арабские цифры у кривых указ 
Россби; [1 — гироскопические волны; Ш — внутренние гравитационные волны; 


ские волны. 


Уравнение наклонных прямых: съ=®/, с =с01п5${. ифры на этих прямы 
р ф ф 


интересных для океанологии Не очень ро АА (ИЕ< 
<1000 км) собственные кривые оли УР а ет на 
сфере можно найти, используя ВКБ приближен риближениь 
В-плоскости (см. [9, гл. п); собственные кривые уравнений 
(4.1.8) для задачи со свободной поверхностью обычно без особого 


труда находятся численно (рис. 4.1.3). После этого уже нетрудно 
построить и сами дисперсионные соотношения для всех основных 


4.1.5).* 
видов свободных волн в океане (рис. ми Ел 9 
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4.2. Инерционные колебания 


Среди мезомасштабных колебаний с периодами во много 
часов особое место занимают инерционные колебания скорости те- 


№ > имеющие на фиксированной широте ф периоды, близкие 
п 


к ЗЕ ({=20 | п |— параметр Кориолиса на этой широте). Они 


возможны благодаря тому, что сила инерции в движении воды отно- 
сительно вращающейся Земли может уравновешиваться силой 
инерции в переносном движении (вращении планеты), т. е. силой 
Кориолиса; таким образом, эти колебания всецело обусловлены 
вращением Земли. 

Колебания с инерционным периодом в океане, по-видимому, пер- 
вым наблюдал в 1930 г. Экман. Эти наблюдения проводились около 
широты ф=30°, где инерционный период близок к суткам, и зареги- 
стрированные колебания сначала были приняты за суточные при- 
ливы; однако случайные вариации амплитуды и особенно фазы 
этих колебаний, отнюдь не свойственные приливам, свидетельство- 


* Авторы благодарны Н. П. Фофонову (США) за полезное обсуждение неко- 
_ торых вопросов, связанных с построением дисперсионных соотношений. 
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вали об их инерционном происхождении. Затём инерционные коле- 
бания многократно наблюдались на ЕАН НЕ и на 
различных глубинах в океане; в сводке Вебстера [1] приводится 
23 ряда таких измерений до 1966 г. Амплитуды У наблюдавшихся 
колебаний скоростей достигали десятков сантиметров в секунду 
с тенденцией к круговым горизонтальным орбитам колеблющихся 
частиц воды (радиусом порядка У/7, что получается из сопостав- 
ления центробежной и кориолисовой сил) и движением в северном 
полушарии по часовой стрелке. 

Специальные измерения Вебстера и Фофонова [2, 3] в Саргас- 
совом море около широты ф=30°, предназначавшиеся для проверки 


см?/с. 


10 
200 5030 20 0 в 5 5 74 


Рис. 4.9.1. Спектральная плотность энергии колеба- 
ний горизонтального течения на глубинах 50 (1), 
300 (2) и 1500 м (3) на центральном буе Атлан- 
тического полигона т (по Бреховских и др. 


теории Хендершотта [4] о резонансном возбуждении инерционных 
колебаний приливными процессами, продемонстрировали резкую 
перемежаемость инерционных колебаний, имеющих типичные вре- 
мена возбуждения и затухания порядка нескольких суток. В рас- 
считанных в [1] случаях когерентность между инерционными коле- 
баниями на разных глубинах быстро убывала с ростом вертикаль- 
ного расстояния 62 и при $==80 м равнялась всего 0,3; с ростом 
горизонтального расстояния дх когерентность убывала значительно 
медленнее и при бх=3 км еще равнялась 0,7. 

Исследования инерционных колебаний в течение ряда лет про- 
водились Институтом океанологии АН СССР. Упомянем ранние из- 
мерения в Черном море и Атлантическом океане [5—8], измерения 
в седьмом — девятом рейсах судна «Академик С. Вавилов» в Сре- 
диземном море, просуммированные Титовым [9, 10], обратившим 
внимание на небольшие отличия наблюдавшихся периодов колеба- 


ний от Е и на наличие гармоник основного периода (с амплиту- 


дами А„=А!п"°), и, наконец, недавние измерения на долговремен- 


ных полигонах в Индийском океане Пи Атлантике [12]. 
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В качестве примера из 
спектральной плотности э 
ния на глубинах 50, 300 и 


полигона (ф= 16° 30 с. ш., 


100 150 Есм*с 


Рис. 4.2.2. Вертикальное рас- 

пределение энергии колебаний 

с инерционным периодом (1) и 

с приливным периодом 12,4 ч 

(2) на одном из буев Атланти- 

ческого полигона (по Брехов- 
ских и др. [12]). 


работы [12] на рис. 4.2.1 показан график 


нергии колебаний горизонтального течь. 


1500 м на одном из буев Атлантического 
=33° 30’ з. д.), вычисленной по 5-ме. 
сячному ряду измерений (февраль— 

-гсентябрь 1970 г.); на графике хорошо 
виден максимум, отвечающий инерци- 
онному периоду (около 42 ч), и могут 
быть прослежены его гармоники до 7-то 
порядка (хорошо выражены также по- 
лусуточный и четвертьсуточный при- 
ливные периоды). На рис. 4.2.2 пока- 
зано изменение с глубиной энергии ко- 
лебаний с инерционным и полусуточным 
приливным периодами на другом буе 
Атлантического полигона, рассчитан- 
ной по полуторамесячному ряду измере- 
ний; здесь энергия инерционных коле- 
баний имеет максимум на глубине 
слоя скачка плотности 2=100 м и 0с- 
тается заметной по меньшей мере до 
полуторакилометровой глубины. На 
рис. 4.2.3 продемонстрирована измен- 
чивость вектора скорости течения на 
глубине 300 м за 12 суток с отфильтро- 
ванными приливными и еще более вы- 
сокочастотными колебаниями. Она 
вполне соответствует представлению о 
круговых орбитах жидких частиц при 


Рис. 4.2.3. Изменчивость векторов скорости течения (с отфильтрован- 

ными приливными и высокочастотными колебаниями) за 12 суток на 

глубине 300 м на центральном буе Атлантического полигона (по Бре- 
ховских и др. [12]). 


Точки — концы векторов через каждые 3 ч; цифры у кружков — номера суток. 
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инерционных колебаниях с периодом около 40 ч и с движением 
по часовои стрелке; отметим перемежаемость  инерционных 
колебании — их отсутствие между вторыми и четвертыми сутками 
на данной записи. В работе [12] были подсчитаны когерентность 
между компонентами скорости и и о в инерционных колебаниях по 
тем же данным, что и рис. 4.2.2, которая на разных глубинах в слое 
100—1500 м менялась в пределах 0,59—0,97, т. е. была довольно вы- 
сокой (в среднем 0,86), и разность фаз, менявшаяся в пределах. 
249—292”, в среднем но слою 267°, т. е. близкая к теоретическому 
значению 270°. 

Быстрое затухание когерентности инерционных колебаний по го- 
ризонтали, указывающее на локальность их развития, позволяет 
использовать для их приближенного описания модель плоской 
Земли с постоянным параметром Кориолиса. В такой модели нет не- 
обходимости прибегать к «традиционному' приближению» в выра- 
жении для силы Кориолиса, так что можно использовать уравнения 
(3.2.5) теории внутренних волн с отфильтрованными ‘условием 
фуи=0 акустическими волнами, добавив в левую часть . первого 
из них нолное ускорение Кориолиса 20 Хи с 9 =сопз{. Соответет- 
вующее обобщение уравнения (3.2.7) для ® имеет вид череа 

2 й | 
Ре _-- 4 (@- У-Е№ м и. (424) 

Простейшая модель инерционных колебаний получается отсюда 
в случае однородного океана М==0 и безграничной среды (гироско- 
пические волны в «чистом» виде, см. [13, 14]). В. этом случае урав- 
нение (4.2.1) имеет элементарные волновые решения вида ©”, х— 
=К.х--е2— оЁс частотами © = = 29 с0$ @ (« — угол между векто- 


хх Е 
рами © их). Поле скорости здесь имеет вид и = с0$ ия эту, 


(0 — произвольный постоянный вектор, ортогональный х); оно опи- 
сывает поперечные волны с круговой поляризациеи. Фазовая ско- 


х 
рость этих волн равна с=2 5% а групповая с =- 5 их (@Х»). 


Максимальная их частота достигается при х|®@ (скорости и при 
этом перпендикулярны ©) и равна 29; чему отвечает полусуточный 
период (в этом случае р’==0, и==0 и движение действительно про- 
исходит по инерции). При о/@-—>0 волновой вектор х а 
ортогональным ©, а поле скорости ‚РОО О ИНО АНН, 
Между гироскопическими волнами возможны А. дабы 
новые взаимодействия; они рассчитывались Хьюджесом |[ але 
Влияние стратификации океана на инерционные Вам ат 
быть существенным. Для его описания надо р ет р 
ное уравнение (4.2.1), правую часть которого фи 
рез ® при помощи горизонтальных проекции еж ВАЛ ры ре = 
однако вся эта правая часть относительно невелика, и рые 
за Филлипсом [14], для простоты выкладок здесь ыя ое 4 й п 
ои с этим упрощением аналитически решить ур ый. 
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но простых моделях функции М (2). од. 
когерентность инерционных колеба. 
льных расстояниях, мы, опять вслед 

ичимся здесь их локальным описанием, при котором 
р сала: -Брента будет ны пы оиниь 
янная. При №=сопз{Е упрощенное уравнени паче ь будет 
иметь волновые решения вида е1х, но частоты © рь будут опре. 


ормулой 
деляться форму 2—9} со а-- № с05? 6, (4.2.5) 


где 0 — угол наклона волнового вектора * к горизонтальной плос- 
кости. 
Заметим, что в силу условия № —с01${ дисперсионное соотноше- 
ние (4.2.2) описывает в зависимости от соотношения между Ми9 
или гироскопические волны, или внутренние гравитационные волны; 
одновременно в среде с № —с0п${ эти типы волн существовать не 
могут (см. анализ в разделе 4.1). 

Нетрудно убедиться, что экстремумы @т функции © (*) суть 
корни уравнения 6? (9?, — 492) =№ (07, — 402 $112 ф), где ф — гео- 
графическая широта места; при №» получается © =40? $112 


2 = 
м №. 


Движение жидкой частицы в волне с частотой ® и волновым 
вектором х, лежащим, например, в меридиональной плоскости, про- 
исходит в плоскости, ортогональной х, и описывается в ней коорди- 
натами частицы х (В, у (№), где ось х направлена на восток, а ось у 
лежит в меридиональной плоскости; линеаризированные (ф=соп$) 
лагранжевы уравнения движения жидких частиц под действием сил 


п: В и плавучести в ортогональной х плоскости имеют вид 


удается лишь при достаточ ‚. 
нако, ориентируясь на малу 
ний уже на небольших вертика 


2х ау 42 а. 
ав — 29-др 03—00; 29 9% соз(— 6) у№ со98=0. 
(4.2.3) 
Их решением служат функции х=Х с0$ оЁ, у=—У зшоь где ча- 


стота ® дается формулой (4.2.2), а амплитуды находятся в отно- 
ЩИ, еее ол Й 
ут с0$ (ф— 6), т. е. траектория жидкой частицы есть 


з л 
эллипс с малой осью на оси х. При Е влияние сил плавучести 


(стратификации) исчезает, и остается чисто инерционное движение 
по окружности в горизонтальной плоскости с частотой ®шь = т 0 
сюда видно, что зародившаяся в экваториальных водах г авитаци- 
онная волна с фиксированной частотой « может ра аняться 
по меридиану лишь до своей критической широты имо 
из условия 29 $ фи —®, где она вырождается в аж ионное 
колебание с вертикальным волновым вектором х. ‚ы 

ы Более детальное описание распространени 


по меридиану (если оно нужно, несмот 
их когерентности по горизонтали) требу 


я внутренних гравитационных волн 
ря на наблюдаемое быстрое затухание 
ет учета сферической кривизны Земли н 
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ереамерн 
(пактров ВО 
золновом п 
9=| и При 
деление кр 
т, ОДНАКО 
аЖемому У 
‘идует ож 

8. 


ры Фь с 
РАНИЮ — 


1 \® 


использования общей теории, изложенной в п 
четы проделал (при М=сопз{) Хьюджес [15]; 
в сферической геометрии построили Манк и Ф 
лись уравнением для У*=У с0$ ф, по 
пласа (4.1.7), имеющим вид 


редыдущем параграфе. Такие рас- 
аналитическую модель этих волн 
иллипс [16], которые воспользова- 
лучающимся из приливных уравнений Ла- 


д. ду» ь 
608-05; 668 | 24202 с05? $ (55 —4зый 3} ке 


ь. 2т® а т] у 4ва?9о $11 ф 032$ [ ®с0зф дУ у* 
® т? — в42%2 с032 $ 20 9-е ве. 
(4.2.4) 


Выражение в квадратных скобках в левой части этого уравнения играет 
роль квадрата локального меридионального волнового числа В?, тогда как 
* 


*— созф есть локальное широтное волновое число, а при помощи уравнений 


(4.1.7), упрощенных в соответствии с условием у и=0, можно убедиться, что 


Е 1/2 
1=Ме1/ играет роль локального вертикального волнового числа и что допускае- 
мым дисперсионным соотношением дискретным значениям | отвечают большие 


безразмерные величины \=2 а0=!/. Можно ожидать, что максимумы частотных 
спектров волн соответствуют экстремумам функции ®(@„, В», У) в трехмерном 
волновом пространстве [17]. Физически значимые экстремумы получаются при 
®={Р и при В, =0. Второе из этих условий дает более точное, чем выше, опре- 
целение критической широты фк, выше которой волны распространяться не мо- 
гут, однако при у- со эта критическая широта стремится к значению, опреде- 
ляемому условием ®=й. Поэтому максимума спектров рассматриваемых волн 
следует ожидать у инерционной частоты. 

В [16] построено решение уравнения (4.2.4) в окрестности критической ши- 


роты фк, справедливое с точностью до слагаемых порядка у” 4/3 (и по этому 
решению — решения уравнений динамики для и, ©, © р ир ). Оно выражается 
> ЖЕ р о—29 пк р 
ТА мы 210 с0$ 9к ’ тие 
= (у? яп 26) —3— масштаб Эйри для широты фк. Для локального описания в [16] 
выбрана функция Эйри, не возрастающая при 1 -> со (чем исключаются ситуа- 
ции, вероятно, кратковременные, в которых доминирующий максимум спектра 
волн не близок к инерционной частоте), и предпринята попытка объяснить 
последовательными экстремумами этой функции Эйри полосовую структуру изме- 
ренных в работах [3, 4] спектров инерционных колебаний, иногда имеющих, кро- 
ме основного, также вторичные максимумы. Наблюдаемые малые ый рот 
ные масштабы когерентности инерционных колебаний в [16] предложено о ее 
нять наличием многих мод колебаний с независимыми фазами. Тогда масшта 
когерентности обратно пропорционален ширине интервала ОНЫХ р 
и если последний порядка октавы, то вертикальный масштаб когерентн 
лучается порядка 200 м, а горизонтальный — порядка масштаба Эйри Ё- 


^ 10 миль. 


в функциях Эйри от аргумента = 


олебаний (с вертикальным волновым 


Для чисто инерционных к $ 
вектором) в ть [18] построена точная нелинейная теория, бази- 


рующаяся на уравнениях 


“ НОУ У 
290 — а 

: ЕЕ 5 
4-29 зте--—я 0, (4.2.5) 
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которые выгодно рассматривать как лагранжевы, полагая ц_ 


т даа а, где (1), ^ () — сферические координаты 
движущейся жидкой частицы. Эти уравнения дают нелинейное сфе. 
рическое обобщение уравнений (4.2.3) при а: Они имеют инте. 


гралы энергии и момента импульса: 
1-0 90; 
(и-- а с0$ 9) а с0$ Ф—(ш-- За с0$ Фо) @ с0$ Фо, (4.2.5) 


где индексами «0» отмечены начальные значения функций от вре- 
мени. Исключая и и полагая и =И с0$@, 0=0 1%, для и=зтф 
получаем уравнение 


(4) = (52—52) (#2 —в2); (4.2.7) 


и 
в = 1 —( 8); лю; 


= [(<03 Фо-- Е соз а Р-НЕ 52 а], 


которое интегрируется в эллиптических функциях. Получающиеся 
траектории жидких частиц располагаются в широтной зоне, опре- 
деляемой неравенством |&— 0 | <с0$ ф<Е+ 6; при ЕЁ 61 они 
не пересекают, а в противоположном случае пересекают экватор. 
Частота колебаний в первом случае определяется формулой 
2 и = 
Ф==^ Ор, ВЕ] А 29 | $11 $. 


где К ($) — полный эллиптический интеграл первого рода с моду- 
лем 5, ав правой части использована малость & для реальных те- 
чений. 

В заключение остановимся на механизме генерации инерцион- 
ных колебаний. Упоминавшаяся выше теория Хендершотта [4] 
об их резонансном возбуждении приливными процессами пригодна 
лишь для широт около 30°, где инерционный период близок к пери- 
оду полусуточного прилива, но и там она не объясняет резкой пере- 
межаемости инерционных колебаний. Вебстер [1] приписывает их 
возбуждение атмосферным воздействиям — ветровому напряжению 
трения во время штормов (развитие инерционных колебаний 
именно после штормов подтверждается, например, наблюдениями 
Гонелла [19], связь их амплитуды с ветром — наблюдениями Хан- 
кинса [20]), создающему эффект, который должен быстро затухать 
с глубиной (соответствующую теоретическую модель построил Пол- 
лард [21], упомянем также работу Беляева и Колесникова [22]), и 
изменениям атмосферного давления на поверхности океана, могу- 
щим сказаться на любых глубинах. Хассельман [23] отводит суще- 
ственную роль в генерации инерционных колебаний нелинейному 
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( Еее), (4.2.8) 


$112 $0 


Та 


<“ 


взаимодействию между высокочастотными гравитационными вол- 
нами. Наконец, в [16] отмечено, что случайные распределенные ис- 
точники возбуждения с шириной полосы инерционных частот по- 
рядка масштаба Эйри Г, дали бы слишком большую продолжитель- 
ность жизни инерционных колебаний ([-'— 100 дней), а локальная 
когерентная генерация противоречила’ бы быстрому затуханию ко- 
герентности по горизонтали, так что свойства реального возбужде- 


ния должны быть промежуточными между этими двумя крайними 
случаями. 
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4.3. Приливные колебания 


До сих пор мы рассматривали лишь свободные колеба- 
ния в океане, теперь же перейдем к рассмотрению приливных коле- 
баний, т. е. вынужденных колебаний, создаваемых силами гравита- 
ционного притяжения Луны и Солнца и играющих в Мировом оке- 
ане весьма существенную роль. Их теория восходит еще к Ньютону, 
Лапласу и Дж. Дарвину. 

’’ Потенциал 0 приливообразующей силы в точке Земли с геоцент- 
рическим радиусом-вектором г, создаваемой, скажем, Луной, можно 


Ст 
представить как разность ньютоновских потенциалов — ЕЯ 
> 
Ст, * 
"Г — те притяжения ею единичной массы в точке г и в центре 
р) 


@т 
Земли за вычетом потенциала — —>^ гсо$9 приблизительно одно- 
х Е 


> 
родного поля тяготения Луны, сообщающего всей массе Земли ус- 
Ст . 
> 
2 по направлению геоцентрического радиуса-вектора 
Луны г 51. © 


корение 


1 1 $ Ст, 
Ба би, [оли ка 
> АР + г 2 2 (+—‹э 3). ов 
> > 
Здесь @ — гравита } 
д р ционная постоянная; т , — масса Луны; $ — угол 
между векторами гиг, , т. е. зенитный 
деляемый по формуле с0$ 9 = эт 6 ‚+05 ф с0$ 6, с0$ (т, — 7), 
где ф- географическая широта точки г, 8. — склонение Луны 
> 


(угол между направлением на Луну и плоскостью экватора), т, — 
часовой угол Луны (угол между п Ее 


угол Луны в точке г, опре- 


лен разложения точ- 


ного выражения для 0 в ряд по с а 
р ряд тепеням - = 5 ; она пропорцио- 


нальна полиному Лежандра второго порядка Р. 
ный вид имеет потенциал приливообразующей 
Солнцем. Отношение солнечного и лунного потен 
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(со$ 9). Аналогич- 
силы, создаваемой 
циалов имеет поря- 


тропи 
нечно 
солне 
риодн 


ок = (--) ==0,46, так что солнечн 

т, то ые приливы, грубо говоря, 
вдвое меньше лунных. 

Подставляя вышеуказанное вы 


формулы (4.3.1), получим ражение для со 9 в правую часть 


3 Ст," Гз 
еее дааа = ( 172 1 р 1 
ы т т [ ий 3) (23, —=)+ 


не : 1 
5 Мп 295 26, с0$ (=, —=)-|--- с032 с0$? 8, с052х, ] . (4.3.2) 


Первое слагаемое в квадратных скобках симметрично относи- 
тельно земной оси и зависит от широты как Р›з (51$) (обращается 
в нуль на широтах ф= +35° 16”); оно зависит от времени в основ- 


ном благодаря множителю $11? 6, Я, следовательно, имеет пе- 


риод, равный половине периода склонения Луны, т. е. половине 
тропического месяца, 13,660791 средних солнечных суток (для сол- 
нечного прилива — половине тропического года, 182,62110 средних 
солнечных суток). Соответствующие приливы называют длиннопе- 
риодными (приливными колебаниями первого рода, по Лапласу). 
Отметим, что среднее по времени значение $11? 6, не равно нулю, 
так что наклон орбиты Луны (или эклиптики) к экватору вносит 
в 0 некоторое постоянное слагаемое. 

Второе слагаемое в (4.3.2) зависит от широты как присоединен- 
ная функция Лежандра Р} (91); оно обращается в нуль на эква- 


торе и на меридиане, удаленном на 90° от возмущающего светила, 
а максимально на меридиане возмущающего светила на широтах 
ф=-+45°. Это слагаемое зависит от времени прежде всего через ча- 
совой угол светила, что дает период, равный лунным или солнечным 
суткам, но на него налагается еще длиннопериодная зависимость 
от времени, в основном благодаря множителю $1125. Соответст- 
вующие приливы называют суточными (колебаниями второго рода). 
Третье слагаемое зависит от широты как присоединенная функ- 
ция Лежандра Р? (51$); оно обращается в нуль на меридианах, 
удаленных на 45° восточнее и западнее возмущающего светила. За- 
висимость этого слагаемого от времени через часовой угол светила 
имеет период в половину лунных или солнечных суток и амплитуду, 
пропорциональную с03* 6, и поэтому максимальную, когда светило 
находится над экватором. И приливы называют 
а). 
полусуточными (колебаниями третьего род ; 
ме ме: Луны и Солнца, а . те 
приближении) соответствующие приливы алге ыы а 
ются. Поскольку лунные сутки на 50,47 мин длиннее ЕЕК о 
ность фаз между лунными и солнечными приливами все вр 


капливается, и амплитуда суммарного прилива а ие 
дом, равным половине синодического месяца (14, 
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суток), т. е. промежутка времени между моментами, когда положь. 
ния Луны и Солнца совпадают (новолуниями). Наибольшая ампли. 
туда достигается в сизигии — через 1—2 дня (возраст прилива) 
после новолуний и полнолуний, наименьшая — В квадратуры, при. 
мерно через такой же интервал времени после первой и последней 
четвертей Луны. 


Указанное неравенство амплитуд последовательных полусуточных приливов 
называется полумесячным (фазовым). Параллактическое (месячное) неравен- 
ство создается изменениямиг, (вследствие отличия лунной орбиты от круговой) 


с периодом, равным аномалистическому месяцу (29,5546 солнечных суток); наи- 
больший прилив здесь ‘достигается обычно через 2—3 суток после момента наи- 
большей близости Луны к Земле (перигея Луны). Деклинационное неравен- 
ство с периодом в половину тропического месяца создается изменениями скло- 
нения Луны; наибольший прилив в этом цикле достигается вскоре после макси- 
мумов северного и южного склонения Луны, наименыний — вскоре после ее пере- 
хода через экватор: Суточное неравенство в высоте и времени наступления 
последовательных полных или малых вод имеет периодом тропический месяц; 
оно максимально вскоре после максимумов северного или южного склонения 
Луны. Имеются и длиннопериодные неравенства, из которых важнейшим яв- 
ляется Саросский цикл около 18 лет 11 суток, соответствующий повторению оди-. 


накового ‘расположения Солнца, Луны и узлов лунной орбиты на небесной 


сфере. : СТ. 


Все возможные неравенства приливов можно предвычислить, 
описав астрономическими методами зависимость от времени гео- 
центрических координат Луны (г,, 8,, *,) и Солнца (Го, 85, о) 
в точном выражении для суммарного потенциала. приливообразую- 
щей силы /=И, И. . Движение в системе Солнце—Земля—Луна 


характеризуется шестью независимыми периодами: ти= 
—24 ч 50,47 мин (лунные сутки), 1›=27,321582 суток (тропический 
месяц), тз=365,242199 суток (год), =8,847 года (период враще- 
ния линии апсид орбиты Луны, соединяющей ее перигей и апогей), 
15 = 18,613 года (период вращения линии узлов орбиты Луны) и 
%=20940 лет (период изменения долготы перигея Солнца из-за 
вращения линии узлов и линии апсид земной орбиты); если ®: — 
соответствующие частоты, то ®--®>— ®з есть суточная частота. 
Таким образом, потенциал 0 для данного места может быть разло- 
жен в тригонометрический ряд по времени, имеющий вид 


6 
и=У с, с0$ (х пои, (4.3.3) 
у п №21 1 

где из=0, =1, =2,... ип= (йа, р, ..., Ив). 


Дудсон [1] рассчитал 396 наиболее крупных членов этого ряда («приливов»), 
нумеруя их шестизначными индексами п, л2-5, из+5, 4-5, пб, ив+5. Глав- 
нейшими из постоянных и длиннопериодных приливов в этом разложении яв- 
ляются: постоянный лунный прилив, обозначаемый символом Мо и имеющий 
индекс Дудсона 055.555; постоянный солнечный прилив ($°=055.555); эллипти- 
ческий прилив порядка $о (5а=056.554); деклинационный прилив к 55 (55а= 
—057.555); эвекционный прилив к Мо (М$т=063.655); эллиптический прилив 
порядка Мо (Мт=065.455); вариационный прилив к М, (М5$}=073.555); деклина- 
ционный прилив к М (М|=075.555). 

Главнейшими из суточных приливов являются: вариационный прилив 
к О! (0:=127.555); эллиптический прилив порядка О, (0, =136.655); эвекцион- 
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ный прилив к О! (6:=137.455); суточный главный лунный = 145.555); 
липтический прилиь порядка К (МО = 155655); суточный тлавный солнечный 
прили А В главный декли > Е : 
О О р ный пр ИТ 
лив второго порядка (ОО! =185.555). ОЕ т 


Наконец, главнейшими из полусуточных приливов являются: й 
прилив второго порядка к М» (2№.—935.755) большой нот еек 
к М (и›=237.555); большой эллиптический прилив первого порядка к М2 (М№›= 
=245.655); большой эвекционный прилив к М, (у›=247.455); полусуточный Гав 
ный лунный прилив (М›=255.555); малый эллиптический прилив первого порядка 
к М ([2=265.455); большой эллиптический прилив первого порядка к $2 (Тэ= 
=272.556); полусуточный главный солнечный прилив ($›=273.555); полусуточ- 


ные деклинационные приливы к М ик $) (К›=275.555). Упомянем еще третье — 


суточный главный лунный прилив (Мз=355.555). Все приливы перечислены здесь 
в порядке возрастания их частот. 


Конечно, потенциал приливообразующей силы — это еще не сам 
прилив. Однако в так называемой статической теории приливов 
принимается, что свободная поверхность океана практически мгно- 
венно реагирует на приливообразующую силу и имеет равновесную 


форму 2=6 (ф, ^, Й эквипотенциальной поверхности И -{ 55 = сопз{ 


(25— потенциал силы тяжести, а соп${ — величина, не зависящая 
отфил). Отсюда 


= че. (4.3.4) 


«Поправка Дарвина» с(Ё) находится из условия обращения 


в нуль общего объема прилива в Мировом океане Га я-о, где 


5 
интегрирование распространено на всю площадь $ Мирового оке- 


ана. Значит, сте | а У. Для океана, покрывающего всю 
тв 
Землю, с=0 и & отличается от И лишь постоянным множителем. 


С точностью правой части (4.3.1) такой «равновесный рее мак- 
3 тьГ 

симален (и равен 2_Н, где, скажем. для Луны Нь = 5 в 

3 т 


=53,7 см) там, где возмущающее тело находится в зените или на- 
/ 
дире, и минимален равен ыы там, где возмущающее тело 


находится на горизонте. Для реального Мирового океана поправка 
с (1) рассчитана Томсоном и Тэйтом [2]; из-за нее момент наступле- 
ния высокой воды в фиксированном месте может не совпадать 
с максимумом возмущающей силы. В рамках статической тории 
и в случае океана, покрывающего всю т НЕДНО ле 
также поправку на тяготение приливных горбов к те Г) 
правой части формулы (4.3.1), сводящуюся & у 


3 т к увеличению 23 
на величину = д5 и, следовательно, у 
Еа 
— 
а т 3 Ь ) раз, где 6+ — средняя плотность земли и воды 
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о 
(см., например [3, гл. УП); при а она приводит к увели. 
ического прилива на 12%. 
р Азжеревия паи колебаний уровня моря осуществляются, 
прежде всего на береговых станциях (обычно у входов в портовые 
бухты) при помощи футштоков, дающих ЕН изме 
рения порядка 1 см. В мире имеется порядка таких станций, 
десятки из которых накопили непрерывные ряды ежечасных изме. 
рений продолжительностью более 50 лет (содержащие в сумме по- 
рядка 107 отсчетов). Однако эти данные освещают только прибреж- 
ные районы, в которых особенности очертаний берегов и рельефа 
дна создают местные аномалии амплитуд и фаз приливов и наибо- 
лее развиты «шумы» (т. е. колебания уровня моря неприливного, 
особенно штормового происхождения). В последние годы для из- 
мерения приливов в открытом океане применяются донные марео- 
графы с чувствительными датчиками давления (например, вибро- 
тронами); так, мареограф Манка и Снодграсса [4, 5] дает месяч- 
ную запись с «шумом» порядка только 10-3 от сигнала. Результаты 
измерений удобно подвергать гармоническому анализу, т. е. опре- 
делять по ним статистическими методами амплитуды С; и фазы 6, 
хотя бы главных членов ряда (4.3.3) в данном географическом пун- 
кте. Такой ряд с эмпирически определенными параметрами можно 
использовать для прогноза приливов в данном пункте. Этот гармо- 
нический метод был развит еще Кельвином и Дарвином (отметим, 
что его точность ограничивается прежде всего наличием «шумов»). 
Из данных измерений видно, что статическая теория указывает 
правильно только частоты приливных колебаний, но амплитуды и 
фазы реальных приливов имеют мало общего с параметрами равно- 
весного прилива (4.3.4). Фазы реальных приливов не совпадают 
с фазами приливообразующих сил, причем эта разность фаз может 
сильно изменяться от места к месту, иногда даже на много часов на 
небольшом расстоянии (например, на прибрежных мелководьях 
вследствие тормозящего действия донного трения на приливные те- 
чения приливы обычно сильно запаздывают по сравнению с близ- 
кими районами открытого океана). В ряде районов океана полусу- 
точные и суточные приливы образуют амфидромии, т. е. волны с уз- 
ловыми линиями, вращающимися с периодом прилива вокруг 
определенных географических точек (в модели Праудмэна [6] такая 
амфидромия образуется в прямоугольном бассейне при интерфе- 
ренции двух перпендикулярных стоячих волн с одинаковыми перио- 
дами и разностью фаз в четверть периода). Амплитуды приливов 
в центрах амфидромий и в узлах стоячих приливных волн умень- 
шаются почти до нуля, а на максимальных удалениях от этих точек 
возрастают до 1,5—2 м, в некоторых же пунктах побережий (осо- 
ыы в сужающихся внутрь материка бухтах) могут превышать 
м. 
Этот неуспех статической теории приливов объясняется, ко- 
нечно, тем, что она совершенно не учитывает свойств океана ‘как 
механической системы — его инерции, вследствие которой поверх: 
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приливо‹ 
чожно 6} 
кие вол 
одные пр 
Приливн 
ренние в 
НЫЕ М. 


ность океана не может мгновенно реагировать на приливообразую- 
щие силы, резонансных свойств, т. е. возможности развития оо 


венных колебаний с определенными периодами, скоростями расп 
странения и способностью отражаться от берегов > р ыы 
трения. Можно предположить, что в области низких частот реакция 
океана на приливообразующие силы будет приближаться к стати- 
ческой. Однако измерения показывают, что двухнедельный лунный 
прилив М[ еще заметно отличается от равновесного —его ампли- 
туды приблизительно на треть меньше статических значений, что 
может объясняться влиянием приливов в твердой Земле (которое И 
вообще часто необходимо учитывать при описании океанских при- 
ливов, как и обратное влияние последних на приливные деформа- 
ции твердой Земли). Более того, по данным Ванша [7] приливы М] 
и Мт имеют характер суперпозиций довольно коротких волн 
Россби, наиболее интенсивных в западных частях океанов; воз- 
можно, что это относится и к еще более длиннопериодным прили- 
вам [8]. 

Для построения адекватной теории приливных колебаний в оке- 
ане необходимо использовать общие уравнения его динамики, кото- 
рые в линейном приближении перечислены в разделе 4.1, добавив 
в правые части уравнений движения (4.1.1) градиент потенциала 


приливообразующих сил 8У5. При этом уравнение неразрывности 
можно брать в виде 4Ёу и=0, тем самым отфильтровывая акустиче- 
ские волны, но практически не искажая гораздо более долгопери- 
одные приливные колебания. Такие уравнения будут описывать как 
приливные колебания поверхности океана 2=6 (ф, ^, И, так и внут- 
ренние волны с приливными периодами, весьма заметно выражен- 
ные в Мировом океане и возбуждаемые, по-видимому, приливными 
течениями (см. рис. 4.2.1, 4.2.2 и теорию в разделе 4.2, а также [9, 
$ 5.7; 10, $ 163]. 

Поскольку вертикальные ускорения жидких частиц в приливных 
колебаниях очень малы по сравнению с ускорением силы тяжести 
(и, по-видимому, даже по сравнению с ускорением архимедовых 

та 


сил & Е ), в теории приливов обычно используют квазистатиче- 
09 


ское приближение, т. е. заменяют третье уравнение движения (4.1.1) 


уравнением статики 5-8; при этом для обеспечения сохране- 
= 


ния энергии применяется и «традиционное приближение» для их 
Корнолнав + {омгобежмение "Анал иреблж о разделе 4.1, 
а также работу [8]). При описании внутренних волн с уче 
периодами это приближение существенного упрощения не о ' 
(в случае переменной глубины океана), но описание приливных ко 
лебаний однородного по плотности океана сильно и в 
Действительно, в однородном океане в квазистатическом пр 


не зависящей от верти- 


ближении величина — УР оказывается 
работу [11]) и может быть 
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кальной координаты (см., например, 


заменена на 5\У»5; горизонтальная скорость при этом также не бу. 
дет зависеть от =. Интегрируя при этом условии уравнение нераз. 
рывности @уи=0 по всей толще океана и исключая значения у 
на его поверхности и дне при помощи соответствующих кинемати- 
ческих условий, мы получим третье из следующих приливных урав- 


нений Лапласа для однородного океана: 


д Е 9—9. 
5 -—290т = Бр ОНИЕТТ; 
9—6 
2-20 ше=— = — в. ; 
% 1 диН |; 09Н соз $ \ __ 
р 4 


где Н — глубина океана; в отличие от предыдущих глав, 5 отсчиты- 
вается от невозмущенного уровня моря вверх. Для свободных коле- 


баний ((=0) в океане постоянной глубины (Н=соп$+) при р’=55 


и Е отсюда получаются уравнения (4.1.7), которые поэтому 
мы также называли приливными уравнениями Лапласа. Решению 
уравнений (4.3.5) посвящена значительная часть динамической тео- 
рии приливов, в которой исследуются аналитические решения для 
простейших геометрических моделей океанов, позволяющие полу- 
чить ряд качественных выводов об особенностях приливов, и стро- 
ятся численные решения для океанов с реальными очертаниями бе- 
регов и рельефа дна. 

Рассматривая колебания с заданной частотой в, характери- 
‚стики которых зависят от времени по закону е-—®*, и исключая из си- 
рр о функции и и 9, получаем следующее уравнение для 

ункции 6: 


4* (О-о; ^ 


8 
2 9 Нсоз 9 [ 
ен кое ае д (И _9 - 
Н с0$ $ [5 02 — }? \ 90% © с08Ф я) 


ОЖ 0 Вы" о 
В. 02— 2 0 НА со Ф к] ; (4.3.6) 
При Н = с0п$ё оператор А* превращается в п иливный 
5 © ы 
тор Лапласа, который в случае 9—0 м в он 


оператор Лапласа на поверхности единичной сферы. В последнем 


случае в плоской модели свободные волны будут описываться урав- 


62 
нением АНУ и, следовательно, элементарные волны 6— 
— е!®х будут иметь фазовые скорости ® — У=2Н, как - 
г ь и поверхност 
ные волны, длинные по сравнению с глубиной Н. Таким образом, 


теория приливных уравнений (4.3.5) оказывается частью теории 
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| ОНаЛЬНЫ: 
с ПОМОЩЬЮ 
| разлоя 
закону“, 
Же и зонал 
1 оказываю’ 
=), зави 
убины НН, 
С ростом 


22 
= 
= 
= 
Е 
2 


25 


шения для 
ощие полу- 
ов, и стро- 
аниями бе 


характер!” 
9 из СИ 
знение для 


длинных волн. Заметим, что скорости распространения свободных 


волн ТН в глубоком океане имеют то 
и скорости Фа со$ф создаваемого вра 
ния приливообразующих возмущений: 
объяснением образования амфидромий. 


Для уравнения (4.3.6) нужно при известной из статической тео- 


рии функции 5 ($, ^) решать краевую задачу с условием равенства 
нулю на береговой линии нормальной к ней компоненты скорости 
движения (которое легко записывается в терминах первых произ- 
водных от функции 5). Аналитические решения отыскивались пре- 
имущественно для океана постоянной глубины (и в немногих рабо- 
тах — глубины Н, зависящей только от широты), покрывающего 


весь земной шар или ограниченного фиксированными параллелями 
и меридианами. 


т же порядок величины, что 
щением Земли распростране- 
это служит качественным 


Так, Кельвин и Дарвин показали, что в океане постоянной глубины на всем 
земном шаре длиннопериодные приливы оказываются по меньшей мере вдвое 
меньше статических и совпадают по фазе с возмущающей силой (для полярных 
и зональных бассейнов соответствующие решения построили Голдеброу [12, 13] 
с помощью рядов по степеням зтф и Сретенский [14] с помощью асимптотиче- 
ских разложений). Для суточных приливов (®=0), зависящих от долготы по 
закону с, получается (==0, но приливные течения имеют место (в полярных 
же и зональных бассейнах, по Голдсброу, суточные приливы 5—0 существуют 
и оказываются даже больше полусуточных). Для полусуточных приливов (= 
=20), зависящих от долготы по закону ‘е?* , существуют такие резонансные 
глубины Нк, что при Н>Нк приливы совпадают по фазе с возмущающей силой 
и с ростом Н стремятся к статическим, а при Н<Нк они находятся в противо- 
фазе с возмущающей силой (по Голдеброу, в полярных бассейнах Нк малб, и 
при реальных Н>Ньк полусуточные приливы далеки от резонансных). Резонанс- 
ные ситуации подробно исследованы Хафом [15]. и 

Реальные океаны значительно лучше моделируются бассейнами, ограничен- 
ными двумя меридианами. Для полусуточных приливов в таком бассейне с углом 
60° между меридианами и глубиной Н = Но соз? Ф (модель Атлантики) Голдсброу 
[16] нашел резонанс при Но=7610 м, т. е. при средней глубине 5080 м, близкой 
к реальной; для такого же бассейна постоянной глубины он рассчитал карту 
полусуточного лунного прилива М», оказавшуюся симметричной относительно эк- 
ватора и среднего меридиана с четырьмя амфидромиями в каждом полушарии, 
причем вне полярных районов приливы получились значительно больше стати- 
ческих. Колборн [17] аналогично исследовал суточные приливы, у которых 6 
оказалось малым. Дудсон и Праудмэн [18] изучили приливы Кг и Аз в полусфе- 
рическом бассейне и установили существенную зависимость амфидромий от его 
глубины. Росситер [19] и Аккад и Пекерис [20] рассмотрели бассейны, р зы 
ченные двумя меридианами и двумя параллелями. Праудмэн [2] р ки 
Формулировки краевых условий на прямолинейных жидких границах г- ь 
по известным значениям 6 на берегах; он был использован Фэйрберном [22] те 
расчета приливов на индоокеанском экваторе, но Сретенский [23] показал, ы. 
ошибки в береговых данных могут нарушать сходимость используемых в эт 


методе рядов Фурье. 


Численные решения уравнения (4.3.6) для реальных о 
строятся прежде всего для приливов М» 5» Ка и К» при осавль м 
вании в качестве краевых условий наблюденных приливов ыы т 
гах [24, 25] или обращения на них в нуль нормальной скор ть 
26, 27, 28], комбинации этих двух условии [29] или при = И 
коэффициенте отражения приливных волн от берего : 
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$ 


В настоящее время расчеты производятся р Фи ет. 
ках. Получаемые значёния 5 изображаютс На ртах (рис. 4.3.1) на 
которых проводятся котидальные линии, а и одинаковых 
фаз данного прилива) и линии одинаковой амплитуды прилива |ра. 
нее, начиная с Харриса (1904 г.), такие карты строились методами 
полуэмпирической интерполяции береговых и островных данных 
На этих картах наглядно видны амфидромии. Дальнейшие уточне. 
ния таких карт требуют описания эффектов, связанных с деталями 
границ океана, — захвата приливных волн шельфами, хребтами и 
островами, а также описания придонного трения и переходов энер- 
гии во внутренние волны. Последние два эффекта приводят к дис- 
сипации кинетической энергии приливов, Суммарная диссипация в 
энергии приливов в океанах и в твердой Земле должна быть равной 
работе, совершаемой в единицу времени моментом К приливообра- 
зующих сил Е; например, для лунных приливов К=т, г, ХЕ, ие= 


——К: (® — У), где © и у— векторы угловых скоростей вращения 
Земли и обращения Луны, а черточка над скалярным произведением 
означает осреднение по времени. Расчет Макдональда [31] по 
этому методу (см. также книгу [32]) дал значение &= 
—9,76 . 109 эрг/с. Диссипация океанских приливов, происходящая 
в наибольшей степени на мелководьях (где приливные течения 
сильно тормозятся придонным трением), оценивалась разными ме 
тодами, из которых, по-видимому, наиболее аккуратен подсчет вхо- 
дящих и исходящих потоков энергии на внешних границах мелко- 
водий. Миллер [33] получил этим методом суммарную диссипацию 
приливной энергии на всех мелководьях мира, равную 1,7 - 109 эрг/с 
(в том числе 0,24 . 10! эрг/с в Беринговом и 0,2 - 10° эрг/с в Охот- 
ском морях). 


Решение 5(ф, ^, #) приливных уравнений Лапласа (4.3.5) (или более пол- 
ных, в том числе нелинейных, приливных уравнений) можно рассматривать как 
функционал от определяемого астрономическими методами поля приливообра- 


зующих сил, описываемого функцией С(ф, ^, #). Этот функционал можно пред- 
ставить в виде функционального ряда по степеням функции 5, т. е. 
со 


& (м, 5=| ан | (М; М, -)Е(М,, 1—5) Хх 
0 


ха» (М!) + бы фо ром, М\, 1; Мо, =) Х 
| 


ЖЕ(М, Е— =) 6 (М, Е—=) а У (Мура У (М) + ..., (4.3.1) 
где М, Мь, М», ...— точки на поверхности единичной Г 
этой поверхности в точке М; № №,, ... — функции т т Я 


реакции океана на дельтообразные возмущения в соо 
а тветствующих пространст- 
венно-временных точках (в рамках линейной теории в ое вет 
конечно, только. первое слагаемое). Функции реакции зависят только от свойств 
океана, но’ не от свойств возмущающей функции 5, 
определяемой астрономиче- 
‚скими факторами, так что представление (4.3.7) м и ке Рртние изо. 
ские и. астрономические эффекты. Более того, в © теперь можно включить не 
только гравитационные возмущения с фиксированными частотами, нои, например, 
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Рис. 4.3.1. Карта полусуточного главного лунного прилива в Мировом океане (по Богданову и Магарику [24). 


1 — котидальные линии (изофазы прилива в градусах); 2 — изоамплитуды в см; 8 — граничные точки берегов. 
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4.4. Суточные колебания радиационного происхождения 


Изменения солнечной радиации в течение суток приводят 
к суточным колебаниям температуры морской воды. Возможны 
также суточные колебания испарения и солености воды, но их из- 
мерения требуют очень чувствительной аппаратуры, и таких иссле- 
дований крайне мало. 

Первые специальные наблюдения за дневным прогревом верх- 
него слоя воды в открытом океане были выполнены экспедицией на 
«Метеоре» в 1925—1927 гг. [1, 2], более поздние наблюдения [3—7] 
проведены в основном в последнее десятилетие. Они показали, что 
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уеренннй 
облачно 
ясно. 
Гиль или | 
облачно 
ясно. 
Ампли 
существек 
ЗЫМ 44 1 
ТОЧНЫХ К 
1,69 С 


На Стан 
ГАА 


при отсутствии квазиоднородного 
эффект дневного прогрева маскир 
стратификацией. При этом велич 


скорости ветра. 


Шотт (см. в [7]) приводит следующие данные об амплитудах 


суточных колебаний температуры поверхности моря, полученные 
по наблюдениям в тропической Атлантике: 


Амплитуда суточных колебаний 
температуры, °С 
Ветер и облачность и Ближ жилам 


< средн. макс. 
Ум 


Умеренный или свежий ветер: 


облачно . 0,39 
ясно . 0,71 


Штиль или слабый ветер: 


облачно . 0,93 

ясно . 1,59 

Амплитуда суточных колебаний температуры поверхности моря 
существенно меняется в пространстве и во времени. Так, по дан- 
ным 44 станций, около Британских островов средняя величина су- 
точных колебаний температуры воды составляла 0,2°С в декабре 
и 0,69°С в мае [7]. По данным кораблей погоды в Тихом океане, 
на станциях «Экстра» (39° с. ш., 153° в. д.) и «Танго» (29° с. ш., 
135° в. д.) [8] средние годовые значения амплитуд суточных коле- 
баний оказались равными соответственно 0,28 и 0,45°С. Экстре- 
мумы суточных колебаний приходились на 14 и 5 ч. Сезонные изме- 
нения суточных колебаний температуры поверхности оказались 
наименьшими зимой (0,14°С для станции «Экстра» и 0,3°С для 
станции «Танго») и наибольшими летом (0,54 и 0,67°С соответст- 
венно). Было обнаружено также, что летом дневной максимум при- 


ходится на 15 ч, зимой — на 13 ч. 4 
Ниже приводятся амплитуды суточных колебаний температуры 


Станции 


воздуха (в градусах) по данным кораблей погоды в Северной Ат. 
лантике, просуммированным Роллем [9]: 

Амплитуды колебаний температуры поверхности воды будут 
меньше. Из таблицы видно, что минимальные значения амплитуд 
приходятся на зиму, а максимальные — на лето и что с уменьше- 
нием широты амплитуды возрастают и эти выводы можно, без со- 
мнения, отнести и к колебаниям температуры воды. 

Чтобы рассчитать глубину проникновения суточных колебаний 
температуры, необходимо провести специальные исследования в пе- 
риод существования развитого верхнего квазиоднородного слоя 
с определением составляющих теплового баланса поверхностного 
слоя океана, турбулентного обмена скрытым и явным теплом между 
210 2,05 2100 20,95 20,90 


| 200 
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Рис. 4.4.1. Суточный прогрев верхнего слоя океана (по Хау и Тэйту [5]). Изо- 
термы (°С) построены по измерениям через каждые 30 мин 23—94 июля 1966 г. 


08 10 12 # 


океаном и атмосферой и коэффициента вертикального перемешива- 
ния в поверхностном слое. В качестве примера суточных колебаний 
температуры воды ‘в верхнем слое Атлантического океана 
(34° 35” с. ш., 21° 09’ з. д.) рассмотрим рис. 4.4.1 из работы Хау и 
Тэйта [5]. Он показывает, что суточный прогрев проник на глубину 
около 20 м, тогда как первоначальная толщина однородного слоя 
превышала 32 м. Суточный термоклин сформировался на глубине 
14 м, и за период с 8 до 23 ч теплозапас слоя выше этой глубины со- 
ставлял 83% общего притока тепла. Однако глубина проникнове: 
ния суточного прогрева может существенно зависеть от широты, 
толщины однородного слоя и начальной стадии турбулизации 
в море. По данным Дефанта [1], эта глубина составляет около 50 м, 
по данным Федорова [6] — 35—40 м, а по данным [3—5] — не пре- 
вышает 30 м. 

Развитие суточного термоклина в миниатюре напоминает раз- 
витие сезонного термоклина (см. рис. 4.4.1). Поэтому Федоров [6] 
применил теорию, разработанную для формирования сезонного 
термоклина, и рассчитал толщину однородного слоя для суточного 
слоя скачка, используя формулы Крауса и Тэрнера [10] и Китайго- 
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зиасе | 
р. 516—5 
У отт 
| Ще 


о ово подаю фитиль 
ными. г теоретической модели, полностью 
объясняющеи роль всех процессов в формировании с 

моклина, но есть работы [12—14], позволяю И 
в приводном слое моря ыы. т ых тия 
туры воды. В качестве исходных данных для такого расчета а 
точно знания суточного хода температуры воздуха, приходящей 
суммарной радиации с учетом альбедо поверхности моря и терми- 
ческих характеристик воды и воздуха; в расчетах принимается, что 
адвективный перенос отсутствует и перенос тепла в море осущест- 
вляется только турбулентностью и лучистым путем; считается, что 
слой скачка плотности расположен ниже глубины распространения 


суточных колебаний, и коэффициент турбулентного обмена прини- 
мается постоянным. 
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ГЛАВА 


СИНОПТИЧЕСКАЯ ИЗМЕНЧИВОСТЬ 


5.1. Наблюдения 


Синоптическая изменчивость океана характеризуется 
временными масштабами от нескольких до десятков суток *, гори- 
зонтальными масштабами порядка 50—100 км и скоростями по- 
рядка 10 см/с; по-видимому, она вносит основной вклад в изменчи- 
вость Мирового океана. Систематическое изучение синоптической 
изменчивости океана началось лишь с конца 50-х годов нашего века, 
когда стали осуществляться продолжительные (многосуточные) 
наблюдения за течениями с помощью самописцев, устанавливаемых 
на буйковых станциях, поплавков нейтральной плавучести, элек- 
тромагнитного измерителя течений (ЭМИТ) и т. д. Особенности 
временных и пространственных масштабов вихрей, формирующих 
синоптическую изменчивость океана, обусловливают ряд требова- 
ний к наблюдениям. Так, в случае измерений течений на буйковых 
станциях, по существу, необходимы длительные наблюдения одно- 
временно на нескольких буйковых станциях, расположенных соот- 
ветствующим образом на акватории изучаемого района (полигон). 
Большие трудности организации подобного рода наблюдений и объ- 
ясняют чрезвычайно слабую изученность «синоптических» вихрей. 

В нашей стране инициатором организации длительных измере- 
ний физических характеристик на морских и океанских полигонах 
явился В. Б. Штокман, который еще в 30-е годы понял необходи- 
мость и значимость подобных наблюдений. В 1935 г. им были про- 
ведены длительные наблюдения на Каспийском море. По его пред- 
ложению в 1956 г. был осуществлен полигон на Черном море и 
в 1958 г. первый океанский полигон в Северной Атлантике. После 
этих работ стало очевидным, что океанские полигоны являются 
важнейшим средством изучения изменчивости океана. В 60-х годах 
под руководством Штокмана была составлена долговременная про- 
грамма полигонных исследований. В соответствии с этой програм- 
мой в 1967 г. проводился полигон в северо-западной части Индий- 
ского океана и в 1970 г. Атлантический полигон. В табл. 5.1.1, 


*+ Характерный временной масштаб естественно считать равным одной четверти 
(или 1/2т) характерного периода рассматриваемых ко. Й 
лебаний. 


150 


США 
А 


м 


чи 


Таблица 


Страна 


Германия, Да- 
ния, Швеция, 
Финляндия 


СССР 


5.1.1. 


за течениями 


Год |Район наблюдений 


1931 |Южная часть 
Каттегата 


1935 |Северо-западная 
часть Каспий- 
ского моря 


1956 |Черное море 


1958 |Северо-восточная 
часть Северной 
Атлантики 


1961—|Океанографиче- 

1962 | ский разрез от 
Вудс-Хола до 
Бермудских 
островов 


1962 |В районе Бермуд- 
ских островов 


1963 |Экваториальная 
зона Атлантики 
(29—32 з. д.) 


С 1965 (Станция «О» 
поачю (39206 пи, 
ее 70° 00’ 3. д.) 
время 


Северо-западная 
часть Индийско- 
го океана 


Датский пролив 


Глубина, 


Хх 
ронологическая сводка многосуточных наблюдений 


о 


Характер 
наблюдений 


` Количеств 


Синхронные на- 
блюдения с5су- 
дов [1] 


Наблюдения с за- 
якоренного суд- 
на [2] 


Наблюдения на 
одной буйковой 
станции [3] 


30 Полигон из 3 буй- 
ковых станций 
[4] 


200—4500]От несколь-| Наблюдения на 13 


5000 


3000— 
5000 


4500— 
5000 


ких к | буйковых стан- 


суток Циях [5, 6] 


От несколь-| Наблюдения на 
ких сутук | 12 буйковых стан- 
суток циях [6, 7] 


5—53 | Наблюдения на 
26 буйковых 
станциях [7, 8] 


Непрерыв-| Буйковая станция 
ная запись 

порядка 6 

месяцев; 
перерывы 

в записи 

порядка 2 

месяцев 


70 Наблюдения на 
полигоне из 7 
буйковых стан- 
ций [9] 

“, 

35 Наблюдения на 
6 буйковых 
станциях [10] 


м 
во 


Количест 
суток 


Страна 


Норвегия 


Англия 


Англия 


США 


СССР 


Англия 


СССР 


Год |Район наблюдений 


Глубина, 


1967 |Норвежское море |750—2500] 43—45 


1967 


1969 


1969 


1970 


1970 


1972 


(66° с. ш., 1—5° 
В. Д.) 


Северо-восточная 
часть Атланти- 
ческого океана, 
станция «В» 
(45° с. ш., 
8° 3. д.) 


Северо-восточная 
часть Атланти- 
ческого океана, 
станция «№» 
(47° 34” с. ш., 
8° 207 з. д.) 


Гольфстрим (36— 
37° с. ш., 70° 3. д.) 


Центральная часть 
Атлантического 
океана (16° 30” 
с. ш., 33° 307 з. д.) 


Северо-восточная 
часть Атланти- 
ческого океана 
станция «]» 
(52° 30/ с. ш., 
20° 00’ 3. д.) 


Экваториальная 
зона Тихого оке- 


4900 


2000 


4500 


4000— 


5—33 


72 


195 


9—12 


17 


Характер 
наблюдений 


Наблюдения на 
4 буйковых 
станциях [11] 


Наблюдения на 
5 буйковых 
станциях [12, 13] 


Наблюдения на 
одной буйковой 
станции [13] 


Наблюдения на 
4 буйковых 
станциях (как 
часть общей 
программы по 
изучению меанд- 
ров Гольфстри- 
ма) [14] 


Наблюдения на 
полигоне из 17 
буйковых стан- 
ций [15] 


Наблюдения на 
3 буйковых 
станциях [13, 16] 


Наблюдения на 
разрезе из 6 
буйковых стан- 
ций 


| 
| \ 


где В, (9) (6 
(полный интер 

Така 
ЯНУ, 10 фот 


ровки и потому не претен- 


› приводится хронологическая 
сводка продолжительных инструментальных наблюдений за тече- 


пригодны для изучения синоптической изменчивости). 

По-видимому, впервые о «синоптических» вихрях океанологи 
стали говорить после наблюдений Своллоу за дрейфом поплавков 
нейтральной плавучести (см. [17—19]). Однако и сейчас для выяв- 
ления синоптических колебаний с периодами порядка месяца и более 
имеется краине мало наблюдений. Поэтому большой интерес пред- 
ставляет работа Томпсона [20], использовавшего длительный ряд 
наблюдений на станции «О» в Западной Атлантике (более 3 лет, но. 
с большими перерывами в наблюдениях) для оценки энергии коле- 
баний с такими периодами. Для этого Томпсон разработал специ- 
альную методику оценки спектра по ряду наблюдений со случайно. 
расположенными пустотами. Вообще, если имеется стационарный 


случайный процесс и (1), то его энергия и? (#) (черта сверху озна- 
чает вероятностное среднее) может быть представлена как 


(= | В (6) 4, (5.1.1) 


где Е (®) 4® — доля энергии процесса и (1), приходящаяся на ча- 
стотный интервал в, «+ а® (см. [21] $ 11). 

Так как энергозначимый частотный диапазон обычно очень ра- 
стянут, то формулу (5.1.1) удобно переписать в виде 


о 
и? (6) =1/(ш 10) | «Е, (®) 415 ®, (5.1.2) 


со 


и теперь уже оБи (®) 415 ® характеризует энергию процесса и (#) 
в интервале (150, 12 ®- 4156). 

Результаты спектральных расчетов Томпсона для глубины 

О м (аналогичные расчеты проведены для 100, 1000 и 2000 м) 
в координатах 12 ®, оЕи® изображены на рис. 5.1.1, заимствован- 
ном нами из работы Райнса [22]. Из этой же работы мы приводим 
спектр температурных флюктуаций (рис. 5.1.2), построенный Ван- 
шем [23] по различным группам измерений у Бермудских островов. 

ожно предположить, что оба спектра типичны для открытого оке- 
ана (других примеров подобного типа спектров сейчас в литературе, 
по-видимому, нет). 

На обоих рисунках отчетливо видно, что существенная энергия 
Сосредоточена в интервале периодов от 15 до 100 суток (рис. 5:11) 
И от 40 до 200 суток (рис. 5.1.2). Это и есть синоптический интервал 
периодов (характерные временные масштабы от нескольких суток 
До десятков суток). Кроме того, на рис. 5.1.1 хорошо заметен глу- 

Окий энергетический минимум, отделяющий синоптический мак- 
Симум энергии от энергетических максимумов, характеризующих 
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к сожалению, не все эти наблюдения. 


#8 
а т 
полусуточные (приливные) и инерционные колебания. Ясно также, я С 
что в синоптическом интервале частот сосредоточена энергия, зна. | р р 
чительно превосходящая энергию полусуточных и инерционных и я 
колебаний. р 
Для оценки распределения энергии по пространственным масш. ы 
табам приведем спектр флюктуаций температуры поверхности | „0 
й 
} 2/.2 
@ФЕи (6) см" /с 234 | 


< 


ь | Л 


0 - й =” 
Г. 
г 
; - р 5 
Точки и к 
6 
Демонст 
4 порядке 
ЦИЯ, | 
расетоя 
ольфе 
:. 
“орон 
Цеству 
0 , тоаны 
0“ 10° 0? цикл/ч и 
С. а ОУ 
Й 
Рис. 5.1.1. Спектр горизонтальной скорости на глубине ое 
500 м для станции «О» в Западной Атлантике (по м 
Райнсу [22]). В 
Для высоких частот приведены лишь характерные точки. блод 
Ван 
Чу Ы 
Ионического моря, построенный Саундерсом [24] по данным темпе- ода 
ратурных измерений с самолета (рис. 5.1.3). Отметим, что макси- о 
мум энергии приходится на возмущения с длиной волны порядка м 
100 км или характерным горизонтальным масштабом порядка 20— и 
30 км. Эта величина и характеризует масштабы синоптических вих- прок 
рей, хотя для океана она должна быть несколько больше. Так, ана- ны 
лиз пространственной изменчивости поля температуры воды (в диа- а 
пазоне масштабов от 40 до 1200 км), выполненный Виртки [25] для ол 
района Гавайских островов (10—25° с. ш., 147—157° з. д.), показы- о 
т 
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вает наличие энергетического пика для мас 5 
я штабов порядка 1 

Пе - ЕН представляет рис. 5.1.4, я 

нами чи Е и Вебстера [26] американских наблюде- 

ний за \ ападной Атлантике; этот рисунок отчетливо 
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Рис. 5.1.2. Спектр флюктуаций температуры у Бермудских островов (по Райнсу 


Точки и крестики обозначают различные группы данных; пунктирная кривая проведена 
ориентировочно. 


демонстрирует существование в океане колебаний с длиной волны 
порядка 100 км и периодом примерно две недели. На двух стан- 
циях, расположенных на 
расстоянии 370 км (вне 
Гольфстрима, по разные 
стороны от него), по су- 
ществу, были зарегистри- 
рованы синфазные колеба- 
ния с двухнедельным пе- 
риодом (возможно, обус- 
ловленные колебаниями 
самого Гольфстрима). 


В восточной части Атлантики 
наблюдения за течениями сумми- 
рованы Гоулдом [13]; здесь также 
прослеживаются колебания с пе- 
риодами порядка месяца. Инте- 
ресный материал по синоптической 
изменчивости приводят Саускан [27, 

и Волженков и Истошин [29]. 
Сравнительно недавно Ледер [30] р 
провел анализ данных многосу- 02 10- К 
р (3—15 суток) гидрологи- волновое число Кцикл/км 

ких станций, выполненных 
главным обравой советскими экс- Рис. 5.1.3. Одномерный пространственный 
педициями в Северной Атлантике спектр флюктуаций температуры реа 2 
за период с 1958 по 1965 г. В ра- сти Ионического моря 15 4 
боте [3] для исследования 1968 г. (по Саундерсу [24]. 
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Норвегия 


Англия 


Англия 


США 


СССР 


Англия 


СССР 


Год |Район наблюдений 


Глубина, 


1967 |Норвежское море |750—2500] 43—45 


1967 


1969 


1969 


1970 


1970 


1972 


(66° с. ш., 1—5° 
В. Д.) 


Северо-восточная 
часть Атланти- 
ческого океана, 
станция «В» 
(45° с. ш., 
8° 3. д.) 


Северо-восточная 
часть Атланти- 
ческого океана, 
станция «№» 
(47° 34” с. ш., 
8° 207 з. д.) 


Гольфстрим (36— 
37° с. ш., 70° 3. д.) 


Центральная часть 
Атлантического 
океана (16° 30” 
с. ш., 33° 307 з. д.) 


Северо-восточная 
часть Атланти- 
ческого океана 
станция «]» 
(52° 30/ с. ш., 
20° 00’ 3. д.) 


Экваториальная 
зона Тихого оке- 


4900 


2000 


4500 


4000— 


5—33 


72 


195 


9—12 


17 


Характер 
наблюдений 


Наблюдения на 
4 буйковых 
станциях [11] 


Наблюдения на 
5 буйковых 
станциях [12, 13] 


Наблюдения на 
одной буйковой 
станции [13] 


Наблюдения на 
4 буйковых 
станциях (как 
часть общей 
программы по 
изучению меанд- 
ров Гольфстри- 
ма) [14] 


Наблюдения на 
полигоне из 17 
буйковых стан- 
ций [15] 


Наблюдения на 
3 буйковых 
станциях [13, 16] 


Наблюдения на 
разрезе из 6 
буйковых стан- 
ций 


| 
| \ 


где В, (9) (6 
(полный интер 

Така 
ЯНУ, 10 фот 


ровки и потому не претен- 


› приводится хронологическая 
сводка продолжительных инструментальных наблюдений за тече- 


пригодны для изучения синоптической изменчивости). 

По-видимому, впервые о «синоптических» вихрях океанологи 
стали говорить после наблюдений Своллоу за дрейфом поплавков 
нейтральной плавучести (см. [17—19]). Однако и сейчас для выяв- 
ления синоптических колебаний с периодами порядка месяца и более 
имеется краине мало наблюдений. Поэтому большой интерес пред- 
ставляет работа Томпсона [20], использовавшего длительный ряд 
наблюдений на станции «О» в Западной Атлантике (более 3 лет, но. 
с большими перерывами в наблюдениях) для оценки энергии коле- 
баний с такими периодами. Для этого Томпсон разработал специ- 
альную методику оценки спектра по ряду наблюдений со случайно. 
расположенными пустотами. Вообще, если имеется стационарный 


случайный процесс и (1), то его энергия и? (#) (черта сверху озна- 
чает вероятностное среднее) может быть представлена как 


(= | В (6) 4, (5.1.1) 


где Е (®) 4® — доля энергии процесса и (1), приходящаяся на ча- 
стотный интервал в, «+ а® (см. [21] $ 11). 

Так как энергозначимый частотный диапазон обычно очень ра- 
стянут, то формулу (5.1.1) удобно переписать в виде 


о 
и? (6) =1/(ш 10) | «Е, (®) 415 ®, (5.1.2) 


со 


и теперь уже оБи (®) 415 ® характеризует энергию процесса и (#) 
в интервале (150, 12 ®- 4156). 

Результаты спектральных расчетов Томпсона для глубины 

О м (аналогичные расчеты проведены для 100, 1000 и 2000 м) 
в координатах 12 ®, оЕи® изображены на рис. 5.1.1, заимствован- 
ном нами из работы Райнса [22]. Из этой же работы мы приводим 
спектр температурных флюктуаций (рис. 5.1.2), построенный Ван- 
шем [23] по различным группам измерений у Бермудских островов. 

ожно предположить, что оба спектра типичны для открытого оке- 
ана (других примеров подобного типа спектров сейчас в литературе, 
по-видимому, нет). 

На обоих рисунках отчетливо видно, что существенная энергия 
Сосредоточена в интервале периодов от 15 до 100 суток (рис. 5:11) 
И от 40 до 200 суток (рис. 5.1.2). Это и есть синоптический интервал 
периодов (характерные временные масштабы от нескольких суток 
До десятков суток). Кроме того, на рис. 5.1.1 хорошо заметен глу- 

Окий энергетический минимум, отделяющий синоптический мак- 
Симум энергии от энергетических максимумов, характеризующих 
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к сожалению, не все эти наблюдения. 


#8 
а т 
полусуточные (приливные) и инерционные колебания. Ясно также, я С 
что в синоптическом интервале частот сосредоточена энергия, зна. | р р 
чительно превосходящая энергию полусуточных и инерционных и я 
колебаний. р 
Для оценки распределения энергии по пространственным масш. ы 
табам приведем спектр флюктуаций температуры поверхности | „0 
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} 2/.2 
@ФЕи (6) см" /с 234 | 


< 


ь | Л 


0 - й =” 
Г. 
г 
; - р 5 
Точки и к 
6 
Демонст 
4 порядке 
ЦИЯ, | 
расетоя 
ольфе 
:. 
“орон 
Цеству 
0 , тоаны 
0“ 10° 0? цикл/ч и 
С. а ОУ 
Й 
Рис. 5.1.1. Спектр горизонтальной скорости на глубине ое 
500 м для станции «О» в Западной Атлантике (по м 
Райнсу [22]). В 
Для высоких частот приведены лишь характерные точки. блод 
Ван 
Чу Ы 
Ионического моря, построенный Саундерсом [24] по данным темпе- ода 
ратурных измерений с самолета (рис. 5.1.3). Отметим, что макси- о 
мум энергии приходится на возмущения с длиной волны порядка м 
100 км или характерным горизонтальным масштабом порядка 20— и 
30 км. Эта величина и характеризует масштабы синоптических вих- прок 
рей, хотя для океана она должна быть несколько больше. Так, ана- ны 
лиз пространственной изменчивости поля температуры воды (в диа- а 
пазоне масштабов от 40 до 1200 км), выполненный Виртки [25] для ол 
района Гавайских островов (10—25° с. ш., 147—157° з. д.), показы- о 
т 
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однако и последний размер был, очевидно, б 
В ‚› больше горизонтального 


корость течения в поле возму 
у г ой 
ния достигала 25 см/с. Согласно приближенной оценке, выполнен- 


ной по построенным синоптическим картинам, поступательное пере- 
мещение вихря осуществлялось примерно в направле 240° 
со скоростью около 4 см/с. р а’ 
ИЯ боры 
1 , 1е о том, что описанному выше анти- 
циклоническому возмущению предшествовало возмущение того же 
знака; с другои стороны, картина для августа наводит на мысль 
о существовании циклонического возмущения, двигавшегося вслед 
за «главным антициклоническим вихрем». Таким образом, созда- 
ется впечатление о некоторой цепочке вихрей, двигавшихся с севе- 
ро-востока на юго-запад через район полигона. Примерно такие же 
синоптические картины течений наблюдались на горизонте 1000 м. 
Это свидетельствует о большой мощности по глубине описанных 
выше вихреобразных возмущений в поле скорости. Отношение мо- 
дулей скорости течений на горизонтах 1000 и 300 м для соответст- 
вующих точек и соответствующих моментов времени составляет 
в среднем примерно 3/, что говорит о существенном удельном весе 
бароклинной компоненты указанных возмущений. Оценка скорости 
и направления перемещения основного антициклонического возму- 
щения по данным наблюдений на горизонте 1000 м дает практиче- 
ски те же величины, что и по данным для 300 м. В то же время ана- 
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201 10 


ю 


ений 
(км/сутки) на горизонтах 200 (а), 400 (6) и 1500 м (8), по Данным наблох 


< 26 февраля по 1 августа 1970 г. (по Бреховских и др. [32]. 
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Рис. 5.1.6. Синоптические картины распределения векто- 
ров крупномасштабных течений на горизонте 300 м (по 
Корту и др. [33]. 


Скорости, показанные пунктиром, получены интерполяцией по 
глубине (указаны горизонты). Точки с номерами около них 
показывают расположение буйковых станций на полигоне. 
Масштабы скорости и расстояния между станциями указаны 
внизу. Отсутствие стрелки соответствует пропуску в данных. 
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аспределению температуры на глубине 200 м (по Фуг- 
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ру и Вурису 


листе 


Рис. 5.1.7. Ось Гольфстрима в конце июня 1964 г., определенная по 


| 
] 
: 


атов показал, что картины течений на гл. 
ежают по времени соответствую 
=> я 300 м. Это заставляет предположить, что ы 
о антициклонического ем р о 
рону, обратную направлению ее р мы ит 
Результаты расчетов для и а жа ризон. 
тов, промежуточных между 300 и 10 м, п р о ечений, 
вполне аналогичные рассмотренной выше. ри этом подтвержда. 
ется вывод о наклоне оси антициклонического возмущения. Как по- 


Лиз полученных результ 


15-20. И 


Рис. 5.1.8. Эволюция меандров Гольфстрима за период с сентября 1965 г. по 
ноябрь 1966 г. (по Ханзену [38]). 


казал анализ, картина изменчивости на горизонте 50 м более 
сложна, чем на глубинных горизонтах, хотя и здесь обнаружива- 
ются «следы» описанных выше вихреобразных возмущений в поле 
скорости (согласно наблюдениям, скорости течений в поверхност- 
ных слоях океана в значительной степени обусловлены синоптиче- 
скими возмущениями в поле ветра). 

Наиболее отчетливо синоптические вихри прослеживаются при 
анализе интенсивных пограничных течений (Гольфстрим, Куросио 
и др.). Еще в 1937 г. Черч [34], изучая данные термографных запи- 
сей при пересечении судами Гольфстрима, заметил, что ось Гольф- 
стрима (после м. Хаттерас) искривлена и испытывает волнообраз- 
ные колебания *. Такие искривления оси Гольфстрима по предло- 


ии 5 < 
* Положение оси Гольфстрима обычно определяется не непосредственно, а по 
положению изотермы 15°С на глубине 200 м или по максимуму горизонтального 
градиента температуры на поверхности, что дает возможность быстрой гидроло- 
тической съемки. (см. [35]). . 
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жению Айслина получили название 


с речными меандрами) (см. рис. 5.1.7, заимствованный из работы 
36]. С этой поры меандрирование Гольфстрима ДО 
в многочисленных экспедициях (см. [37]). 

На рис. 5.1.8 показана, по Ханзену [38], эволюция меандров 
Гольфстрима на участке между 70 и 60° з. д. за период с сентября 
1965 г. по ноябрь 1966 г., построенная по данным более 4000 бати- 


меандров (по аналогии 
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Рис. 5.1.9. Формирование вихря из удлиненного меандра с 16 
по 929 июня 1950 г. (по Фуглистеру и Вортингтону 39]). 


Температура —в градусах Фаренгейта. 


термограмм. Диагональные линии проведены для определения фа- 
зовой скорости перемещения меандров к востоку; в среднем эта ско- 
рость за 15-месячный период составила 10 км/сутки, или 8 см/с. 
Ход линий изофаз указывает на неравномерный характер переме- 
щения меандров. Очень сложна и картина роста амплитуды 
меандров. 

Рисунок 5.1.9, заимствованный из работы [39], демонстрирует 
своеобразную эволюцию меандров, приводящую к их трансформа- 
ции в отдельные вихри. Это явление изучалось также в работах 
Фуглистера [40] и Саундерса [41]. 
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Рис. 5.1.10. Изменения положения оси Гольфстрима в течение 
всего эксперимента в 1969 г. (по Робинсону [42]). 
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Очень интересные данные специально спланированной 
цения меандров Гольфстрима экспедиции 1969 г ЧобаеЕ Е ь ке 
сон [42]. По материалам этой экспедиции впервые удалось р 
цить мгновенные «фотографии» оси Гольфстрима. Отметим три ка 
более интересных результата. На рис. 5.1.10 показаны етой 
изменения положения и формы оси Гольфстрима, происходившие 
в течение 2-недельного периода наблюдений. На "рис. 5.1.11 отчет- 
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Рис. 5.1.12. $-образные изменения положения оси Гольфстрима 
в июле 1969 г. (по Робинсону [42]). 


1—19 ч 13 июля, 2— 12 ч 15 июля, 3—12 ч 16 июля, 4 —12 ч 17 июля. .. 


ливо видны мелкомасштабные возмущения (с длиной волны, 
сравнимой с шириной Гольфстрима) с периодом 2—3 суток» (по 
амплитуде они вполне сравнимы с более медленными изменениями, 
указанными на рис. 5.1.10). Наконец, рис. 5.1.12 указывает на нали- 
чие 5-образных особенностей, проходящих рассматриваемую об- 
ласть примерно за сутки (и, по-видимому, распространяющихся на 
восток). 

Отметим, наконец, статистические оценки таких параметров, 
как степень меандрирования Гольфстрима и т. п. полученные в ра- 
ботах Баранова [43; 44, гл. Ц]. 

Меандры Куросио имеют свои характерные особенности — си- 
ноптическая изменчивость здесь, по-видимому, развита значительно 
слабее по сравнению с Гольфстримом [45, 46, 47, 48]. Согласно Ро- 
бинсону и Тафту [49], можно выделить два «устойчивых» положе- 


165 


типичные положения изображе 
5 5113 в 114). ны из этих положений Куросио вы 
рис . `течение нескольких лет (так, положение оси течения, изо. 
дится В ое на рис. 5.1.14, оставалось «неизменным» с мая 1959 „ 
К {1963 г.) причем переход от одного положения к другому за 


Рис. 5.1.13. Скорости на поверхности (по ЭМИТу) с 4 по 26 августа 
1956 г. (по Робинсону и Тафту [49]. 


видимому, вне зоны аи: 
указаны сами скорости (масшта 
см. в правом нижнем углу). Изобаты — в а - 


нимает от 3 до 6 месяцев (подобных двух устойчивых положений 
для Гольфстрима не наблюдается). Эти переходы, представляющие 
основной интерес с точки зрения синоптической изменчивости, изу- 
чены еще недостаточно; некоторое представление о них дает 
рис. 5.1.15, где по данным Иошида [46] показано изменение положе- 
ния оси Куросио за период с марта по июль 1959 г. (скорость «про- 
движения» меандров с запада на восток достигает 4 миль/сутки). 
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Указаны два положения оси для двух интервалов времени А (27 мая —1 июня) 
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Рис. 5.1.15. Изменение положения оси Куросио за период с марта 
по июль 1959 г. (по Иошида [46]). 
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й (дя ; 
5.2. Теоретические представления чать 2 
и. 


Синоптические вихри в открытом океане. Суммируя со- | зе член 
держание предыдущего параграфа, можно утверждать, что синоп- р-ь® 
тические вихри (т. е. движения с временными масштабами ® от 
нескольких до десятков суток, горизонтальными масштабами [ 
порядка 100 км, вертикальными масштабами Н порядка глубины 
океана и характерными скоростями У порядка 10 см/с) играют Вообще 


очень важную роль в общей динамике океана. Начнем с вывода ф- 1 
уравнений, описывающих такие движения. 


.2.0). УС 

Прежде всего проведем необходимую оценку порядка членов =. р 

в основных уравнениях. Число Кибеля К1=И/Г. для рассматри- зом, ТеОСт 
ваемых движений является величиной порядка 0,01; поскольку ха- я ЗЫВаю 
рактерный временной масштаб № можно выбрать равным [/0 Г о 
(10 —10 суток), то с большой точностью можно утверждать, что ы. 


в 
синоптические движения являются геострофическими. Кроме того, ь. 
очевидна справедливость квазистатического приближения при ана- 
лизе синоптических вихрей (Н/Г, — 0,01). 


Известно, что при изучении геострофических движений важную 


роль играет уравнение вихря, получаемое п вле АХ. 

ния из уравнений движения т ы рр ооаиечевия да Член о 

ре по долготе 7, и широте ф. Пренебрегая д 
и м. используя приближение Буссинеска, согласно `` и 

уравнениям (3.2.1) [дополненных силой Кориолиса, записанной ых № 

в традиционном приближении (см. $ 4.1)], получим я 


Е 
5 
69 = 
# 
= 


—%_ т ба 906 
д а а -а- бк вю — 


= 

> 

2 = 
2 = гы 

СР 

7 

= 


а быо ди ди 


= 1 02 асозФ0д д `в0ф =, (5.2.1) ‚* 
где Ц к 

до 1. 50 № ы) 
А Е С } 

‹ 4 с0$ $0. с0з 9 2 дз (и с0$$) м К 

© 

— вертикальная компонента относительного вихря. | м к 
Заметим, что при записи (5.2.1) было использовано условие м > 
несжимаемости морской воды @1\л (и, и) +д%/92=0 м 
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Чнем с вывода 


орядка члене 
цля рассматре 
_ ПОСКОЛЬКУ #2 


Оценивая порядки членов, имеем: 


| к икс. дьЁ ди до 
Ко Че ОЕ аи 
0% —кК. 
де 
г 


Поэтому уравнение (5.2.1) можно переписать как 
% д 
и а 5=0, (5.2.2) 


тде смысл обозначения полной производной 4/4 очевиден. 

Следуя Бургеру [1] (см. также обзор Н. Филлинса [2]), будем 
различать два типа геострофических движений. Для геострофичес- 
ких движений первого типа в уравнении (5.2.2) по предположению 
все три члена имеют одинаковый порядок. Так как 45/4 — 02/12 и 


в— Па, то 
тк, ик: (5.2.3) 


Вообще говоря, достаточно предположить, что Ё/а — Ки. Тогда 
4 4-—Во и, согласно (5.2.2), сразу получим первую формулу 
(5.2.3). Условие Г/а-— К! хорошо выполняется для синоптических 
вихрей ([.—100 км, К! — 0,01), которые оказываются, таким обра- 
зом, геострофическими движениями первого типа (их еще часто 
называют мезомасштабными геострофическими движениями). 

Геострофические движения второго типа характеризуются усло- 
вием 


о. (5.2.4) 


Это крупномасштабные геострофические движения; при их анализе 
член 45/АЁ в уравнении (5.2.2) может быть отброшен [(45/4й) Вэ — 
—К] и = (НЦ. Численное моделирование крупномасштаб- 
ных геострофических движений обсуждается в главе У 
Вернемся к синоптическим движениям. Учитывая их масштабы, 
естественно считать, что такие движения существуют на фоне 
заданной стратификации океана. Поэтому запишем уравнение для 
плотности в виде [ср. уравнение (4.1.3)] 
ем РАААЕ, „и“ = > (*- = .2.5 
чл дс05Ф 0^ ея 8 0 ии 5 ве 92 она 
ление плотности в океане; №(2) — 


где — ое распреде 
и -со распределению 0з (2); 


частота Вайсала—Брента, соответствующая 
6* — отклонение плотности от 6з(2). 
В силу квазистатического и геостро 
рактерное значение возмущения плотности 
5" (071 к: 
96 мов Г 


фического приближений ха- 
о* определяется как 


6.2.6) 
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Далее, считая, что в уравнении (5.2.5) горизонтальная а 
у О 


й ы ие одина й | 01 
ция о* и временнбе изменение 0*, имеющие одинаковый поря 


Рядок „й 
(временной масштаб ГИ), сравнимы по величине с члед, 9 


) т ВАНА 
© (6/2) №, находим | йу 
№ =: ‚ (5.2.7) 
М т айсала— р 
где 1в=Н-=, № — среднее значение частоты В ла—Брента. 2 уп 
Величина Г.в носит название масштаба Россби*. Для океана 
№-=9.10-3 с, и если Н =4 км, то [»=80 км. Таким образом, ха- 
рактерный горизонтальный масштаб синоптических вихрей равек 
масштабу Россби. р 
Очевидно, что все вышеизложенное справедливо вне узкой эква- зажег, 
ториальной полосы и только для условий открытого океана. Ве лее 
личина |, входящая в выписанные формулы, должна пониматься т ейшем 
как некоторое характерное значение параметра Кориолиса; вдаль: | еклочая Я 
нейшем оно будет обозначаться как [. 


олуч 

Формулы (5.2.3), (5.2.6), (5.2.7) позволяют вывести последова- тот У 

тельно уравнения для синоптических вихрей в океане. Для этого д + 
представляем искомые величины в виде (см. [5, 6]): 


% 
(и, 9) = (м, о’); 


я ро По существ 
| = КИ; Даля почле 
= чфенщируя ег 

р=р: (ЕК Та, (2) р’; та (5.2.9) 
р=р; (2)-- КГ, (2) о, (5.2.8) 
где Г = (Н№) [5 — параметр стратификации (Г== 10-3; будем пола- ( 
гать Г -— К1); все величины со штрихами безразмерны. 
Так как Г. — 100 км, то в дальнейшем можно ограничиться при- а 
ближением В-плоскости и считать в силу второй формулы (5.2.3), р ЧЫВая 
что {= (1+ В*К1 у’), где В* и у’ безразмерны и представляют с0- — 

‚бой величины порядка единицы. ь 1% 8 

Формальное разложение штрихованных переменных в ряд по. ` 
числу Кибеля К (например, и’ =ш-+-Кш.+...) и подстановка т 
р в исходные уравнения дают следующие уравнения (см. а 

‚ 6]: И 
в нулевом приближении с 
| 

АААнст Чь 
Е Ц Ко, 
ме 

д | 
ен ам 

м 
др дщ | ди жа 1 
р-н т 
4 ц 

* Важность подобного характерного масштаба, по-видимому, впервые была от- мА 
мечена Россби [3], предложившим называть его радиусом деформации. В неявной м м К 
форме такой масштаб встречался еще в работе Прандтля [4]. № Ч, 
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ых 


И поСледонь 
е. ДЛЯ это 


дро до Г] 
—иЩ- == Ы : 
0 и 9х 90 > №, —0; 


ду (5.2.9) 
в первом приближении 
и > —— 0, 
сумо бон 20 те 
о, (5.2.10) 


Заметим, что в первом приближении мы не выписываем ана- 
логи третьего и пятого уравнений системы (5.2.9), поскольку 
в дальнейшем эти уравнения не используются. 


Исключая из первых двух уравнений системы (5.2.10) давление 
ра, легко получим 


9 д д 95 ди 90 
ан) (НУ) г. 


По существу, это безразмерная форма записи уравнения (5.2.2). 

Деля почленно пятое уравнение системы (5.2.9) на № и диф- 
ференцируя его по =, находим в силу первых трех уравнений си- 
стемы (5.2.9) 


д д 9 \Гд [в ) 90 
(= Ри эт =)| 92 (2 |= 02° 
Складывая эти уравнения, имеем 


(а 2% >) у; (5) еаы, 


Это и есть окончательная форма уравнения для описания си- 
ноптических вихрей; функции 4, 90, ро В силу первых трех уравне- 
ний. (5.2.9) просто выражаются через ро. Уравнение (5.2.11) есть 
не что иное, как уравнение сохранения потенциального вихря час- 
тицы жидкости (см. более подробно [2]). 

Применимость уравнений типа (5.2.11) к анализу синоптичес- 
ких вихрей в океане рассматривалась в ряде работ. Кошляков и 
Грачев [7] по наблюдениям оценили некоторые параметры вихря, 
изображенного на рис. 5.1.6, и продемонстрировали возможность 
интерпретации такого вихря как бароклинной волны Россби на не- 
ровном дне [линейный анализ уравнения (5.2.11)]; Бретертон ы 

арвайт [8] показали, что уравнение типа (5.2.11) удовлетвор 
вые описывает эволюцию наблюденных вихрей (см. рис. 
и5.1.9).. 

отв (5.2.11) должно решаться при следующих граничных 
Условиях: 
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на поверхности океана 


%=0 при 2=0, (5.2.0) 
на дне океана : р 
чо бу. при 1. (5.2.13) 


где й’ — безразмерное возмущение глубины океана. 

Условие (5.2.12) легко получается из обычных граничных усло. 
вий на свободной поверхности океана (см. раздел 4.1), поскольку 
характерный масштаб для уровня океана равен НТК. Условие 
(5.2.13) мы записываем при 2=1, поскольку в области с характер- 
ным горизонтальным масштабом порядка 100 км неровности дна 
обычно невелики (#^—50 м), и потому мы полагаем, что #/Н -— К}. 
Обсуждения особенностей синоптических вихрей в области с рез- 
кими перепадами глубин см. в обзоре Н. Филлипса [2, стр. 138], 

Постановка граничных условий по горизонтали весьма специ- 
фична и здесь обсуждаться не будет. 

Полезно указать уравнение энергии для рассматриваемых дви- 
жений. Умножая первые два уравнения системы (5.2.10) соответ- 
ственно на 1 И оо, а последнее уравнение системы (5.2.9) на 


и складывая полученные результаты, после простых преобразова- 
ний находим 


2 521 ® 2 2 ра 
Г] щ + 5 во ь ш-+у в 
Е 


2 (р), (5.2.14) 


где символ 1у» обозначает плоскую дивергенцию векторов и У= 


= (№, 90); Уз = (ил, 01). Величина 2%*/2№, по существу, дает выра- 
жение для плотности доступной потенциальной энергии (см. [9]). 

Если предположить, что жидкость заключена в конечный объем 
У с отвесными вертикальными стенками, на которых нормальная 
компонента горизонтальной скорости равна нулю, то, интегрируя 
(5.2.14) по объему У и учитывая условие (5.2.12), а также то, что 


Е (5.2.13) и первого, второго и четвертого уравнений системы 
Роб = Ам, (рой" аа 
норе оо в (Рой’Уо) при 2==1, 
29 [а в 
9 у\ 2 >) аУ=0. (5.2.15) 


Такова интегральная форма закона сохранения энергии 


Используя ‘результаты раздела 4.1, выяс 

-1, ним теперь воп ипы 
волн отфильтровывают принятые нами приближен ТА Е ржи 
уравнение (5.2.11); в силу первых трех уравнений системы (5.2.9) имеем 


нар [Аво--9 (те о-в" 2, 
174 


4 


Задача 
пежо по 
зыхи бро 
зыми чипа 
з ВКБ при 
щий анализ 

Итак, 
укаовий (1 
сле, гро 
НЫ ВОЛНЬ 
ЖЕНИ На 
(дистерен 
Что разло 


а = 
2 = 


›иВаемых да 
2.10) соотва, 


| (5.2.9) На 
‚ преобразозе 
ни - 

62Н 


Решение этого уравнения в случае постоянной 
дится методом разделения переменных 


глубины океана легко нахо- 
с 
р= У Ч, (а, у, 02, (2), 
1 
тде функции Ч» (х, у, 0) удовлетворяют уравнениям 


д : ‚ бт 
-5г (Вы — вии) + о 0, И Эль (5.2.16) 


а ён и 2» (2) — собственные значения и соответствующие им соб 
й Ст - 
ции следующей задачи: у венные функ 


90 [1 42 
а (гад) +2 = 
72'(0)=0, 7’(1)=0; (5.2.17) 


Задача (5.2.16) полностью эквивалентна общей задаче (4.1.8) в квазиста- 
тическом приближении. Уравнение (5.2.16) описывает распространение баротроп- 
ных и бароклинных волн Россби в океане; для не очень длинных волн с волно- 
выми числами порядка 1/1000 км и больше это уравнение может быть выведено 
в ВКБ приближении из общих приливных уравнений Лапласа (соответствую- 
щий анализ см. в работе Н. Филлипса [10]). 

Итак, принятые нами при выводе уравнений (5.2.9), (5.2.10) и граничных 
условий (5.2.12) и (5.2.13) приближения полностью отфильтровывают акустиче- 
ские, гироскопические и гравитационные волны и оставляют лишь низкочастот- 
ные волны Россби (баротропные и бароклинные); причем в линейном прибли- 
жении наши уравнения описывают волны Россби практически без искажений 
(дисперсионные соотношения для волн Россби см. на рис. 4.1.5). Ясно, конечно, 
что разложение решения задачи на невзаимодействующие между собой баро- 
тропные и бароклинные волны Россби возможно лишь в линейном приближении. 
Подчеркнем, что основное уравнение (5.2.11) нелинейно и в общем случае раз- 
личные волны Россби будут взаимодействовать друг с другом. 

Интересно также отметить, что определение плотности энергии, согласно 
уравнению (5.2.14), совпадает с определением плотности энергии для волновых 
движений малой амплитуды [см. уравнение (4.1.5)], если, конечно, пренебречь 
сжимаемостью среды и принять квазистатическое приближение. 


Важнейшей проблемой динамики океана является вопрос о ге- 
нерации синоптических вихрей в океане, или, иными словами, воп- 
рос об энергетическом источнике синоптической изменчивости 
в океане. Естественно прежде всего рассмотреть возможность пря- 
мой резонансной генерации синоптических вихрей в океане атмо- 
<ферными возмущениями. Обратимся для этого к табл. 5.2.1, (см. 

11), в которой приведено распределение энергии по характерным 
Участкам спектра для некоторых атмосферных параметров ; 

Согласно этой таблице, наблюдается отчетливый энергетичес- 
кий пик для скорости ветра в частотном диапазоне, кары, 
Щем так называемому естественному синоптическому периоду (= 
10 суток) в атмосфере (интервал 3 в табл. 5.2.1). Это диапазон 
синоптической изменчивости атмосферы; ‘хорошо известно, что 
——_ 


ых метеостанций 


островн 
погоды и р 1—2 года для 


* 
Таблица т ным кораблей 
построена по дан р ЗЕЯНЧИН И 


в Атлантике за период 50—100 лет для средне 


срочных наблюдений. 
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ение энергии по характерным участкам спех 
давления р (мбар?) и скорости ветра у 
на уровне моря 


Участок спектра 


Таблица 5.2.1. Распредел 


Тра 
для температуры Т (град.?), 


® (№) 


= = = я 
|= +. > Е [> Я 
|= = т 2 ы Е 
р > — ь 5 п. 
Вох $ 21| 
Район . - ы - : 
5 = | = ю ю 

т | | 

| < о 
[-] © > о 
й ь зы ь ь , 
> = . = = э 

— 4—2 2 . № —^ 

Ы ^ [52] [х > 
‘Эл 5 2 о м м] ыы Зо 


Северная часть Атлан- | 0,50 1,75 1,34 2,44 с г. 
тики (60—40° с. ш.) 4,35 | 72 61 82 — о 
— — 14,2 75 — — 
Центральная часть Ат- | 0,081 "= 3,74 неа — — 
лантики (40—20° с. ш.) | 0,58 7,46 — 50 — _ 
— — 5 95 — — 
Экваториальная часть 0,10 0,74 0,15 2,48 — _ 
Атлантики (10° с. ш.—| 0,11 1 0,26 1,48 — — 
10° ю. ш.) — — 1,7 15 0,149 | 0,428 
Южная часть Атланти- 0,12 оо 0,90 6,6 — - 
ки (40—60° ю. ш.) 1,31 | 14,60 20,5 114 — = 
5 — 6,4 65 = 


Примечание. Для каждой станции первая цифра отвечает 07 (п), вторая 
2 2 
бр (п), третья о+(п); п — номер участка спектра. 


синоптическая изменчивость в атмос 


еее с характерным горизонтальным масштабом порядка 
км. так как характерный горизонтальный масштаб для синоп- 
тических вихрей в океане имеет порядок 100 км, то возможность 


прямого резонансного возбужден й 
ия : вк 
и у таких вихрей, по-видимому, 


фере формируется циклонами и 


ве 9). 


Итак, актуальными становятс 
масштабных течений, или, боле 
крупномасштабных и мезомаси 
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я задачи об устойчивости крупно, 
е обще, проблемы взаимодействи, 
табных геострофических движений" 


—. 


7 - 10-5—6 - 10-9 гц 


(2) 
6 - 10-8—5 - 10-1 ги 


(1> 


Пи | 


Рассмотрим сначала кратко результаты линейной 
вости простых зональных или м Иоан 
течений. Этому вопросу вы. а 
боты [5, 6, 12—17] и библиографию к ним); в р Ма ке 
интенсивно изучаются проблемы нелинейной устойчиво а. 
пример, [18—21]. ищет 
Пусть задано, например, зональное геострофическое движение 
ий’ =й (у). В силу простоты этого движения можно считать, что 
оно разложено в ряд по числу Кибеля К! и отдельные члены этого 
ряда удовлетворяют уравнениям (5.2.9), (5.2.10) ит. д.: 


И=о(у, 2); М№=0; М\=0; Р=Рь(у, 2); р=ро(у, 2); 

И=И\(у, 2); У =0; \,=0; Р.=Риу, 2); ри==ри (у, 2). 

Возмущая это решение, легко получим линейные относительно 
таких возмущений уравнения. Ограничимся тем, что приведем лишь 


уравнение для суммарной энергии таких возмущений. Повторяя, 
по существу, вывод уравнения (5.2.15), находим 


ег. 17 
д щ-- 55 60 ти" ЕТ, 
219 Нам: ау | (65% бу 


) ау 


(5.2.18) 


ово. _д 
+((-58 в ви 


тде величины с волнистой линией сверху означают возмущения. 
Мы видим, что существуют два источника энергии возмущений. 
Первый источник связан с тем, что крупномасштабное движение 
изменяется по горизонтали. Если такое движение действительно не- 
устойчиво (на обсуждении конкретных критериев устойчивости мы 
останавливаться не будем, отсылая читателя к только что цитиро- 
ванным работам), то неустойчивость такого вида называется баро- 
тропной, поскольку, вообще говоря, бароклинность морской воды 
не имеет в этом случае существенного значения. Энергетическим 
источником возмущений является кинетическая энергия крупно- 


масштабного движения. 
Второй источник энерги 
нием горизонтального градиен 
строфического соотношения 
90/02). Неустойчивость тако 


и возмущений обусловлен существова- 
та плотности дро/ду (или в силу гео- 
вертикального градиента скорости 
го вида называется бароклинной. Пер- 
воначальным энергетическим источником возмущений является до- 
ступная потенциальная энергия крупномасштабного движения. 


Интересный новый механизм тенерации синоптических вихрей 
предложили недавно Бретертон и Карвайт [8]. Их механизм м 
ловлен неустойчивостью крупномасштабного течения при слабо 
(Н —К!) возмущении рельефа дна (наличие «шероховатости» 
дна). Численное исследование задачи показало не Е с 
НОСТЬ генерации синоптических вихрей, но и их сильное «обра 


влияние на крупномасштабное движение. 
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< (° 
р’ 
8 08 
ых течений. Перейдем, након и, ) 

Меандрирование пограними м И 

к краткому обзору теории узких р тит НЕ таких, ув а, 
как Гольфстрим и Куросио (см. обзор Робинсона [22]. Первона. ны ". 
чальные теории меандрирования рассматривали это явление в рам. | и 
ках классической теории бароклиннои (или баротропной) неустой. Г пей 
чивости заданного потока (см. например, [14, 15, 23, 24], ид зе. 
Однако, как отмечает Робинсон [22], теория бароклинной неустой- а а 
чивости указывает на очень быстрое нарастание возмущений; по- 19 
этому как линейная теория она применима лишь в очень узком ий 

диапазоне (как во времени, так и в пространстве). 10 


В работах Уоррена [25], Робинсона и Ниилера [26], Ниилера зоне ЕЁ" 
и Робинсона [27] предложена нелинейная стационарная теория, 


объясняющая формирование меандров влиянием рельефа дна. Эта | зражени 
теория была успешно применена Робинсоном и Тафтом [28] для м 
объяснения существования двух устойчивых стационарных положе- ‚Г-н 
ний оси Куросио (см. раздел 5.1). Было показано, что положение дно п 
оси Куросио существенно зависит от величины придонной скорости ет 
(эта величина является входным параметром в теории). По суще- == волны 
ству, объяснение существования преимущественно двух устойчивых ханикать нар: 
положений оси Куросио сводится к доказательству существования ровать, полага 
«запретной зоны», разделяющей эти положения оси Куросио; при 

вариации входных параметров теории, согласно наблюдениям, ось 

Куросио крайне редко попадает в такую зону. Однако нелинейная 

теория топографических меандров не учитывает важной роли не- Поскольку 
стационарных эффектов (см. обсуждение особенностей меандриро- 1 будет КОМП 


вания Гольфстрима в разделе 5.1). 
Указанные два механизма, бесспорно, существенны, однако не- 


> ©. т 
обходима (по крайней мере, для Гольфстрима) такая нестацио- МетиМ н 
нарная нелинейная теория, которая включила бы как эффект баро- ря, Ура 
клинной неустойчивости, так и эффект образования стационарных а => 
меандров из-за рельефа дна. Поскольку построение такой теории нь 
связано с очень большими трудностями (см. обзор Робинсона [22, о то 
п. 6, 7], где кратко обсуждаются основные положения этой тео- м © 
рии), мы рассмотрим упрощенную линейную теорию, по-видимому, а рю 
правильно описывающую формирование не очень сильных меанд- и `м 
ров и вихрей [29]. м 
При построении теории число Кибеля предполагается малым ‘у 
и учитываются лишь первые члены разложения в ряд скорости, дав- № аи 
ления и температуры течения. После некоторых преобразований № \ Она 
задача сводится к анализу следующей систем о № № 
записать в безразмерном виде: ы, которую удобн аа 
г Е. м бай 
920 92 дУ 9 м и 
РЕ Е ВЫ (й) 
д=дг г" @) 9502 "02 9, —0; (5.2.19) м 
00 | 025 — 
| р д ее, 0, )—0, (5.2.20) № 
К 
№ 
где у отсчитывается поперек изобат, предполагаемых прямыми ли- м К 
178 | “Ч, у, 
№ и 
ь. \ 


ух устойчивы 
существовани 
_ Куросно; ти 


люденням, ® 


ниями (2=0 И дну и ось = направлена вверх); (9,2, — 
скорость вдоль изобат; У(2) — начальная скорость (х=0) поперек 
изобат и приближении скорость поперек изобат повсюду 
равна ; |” — некоторый параметр, определяющий 
на р, ред щий эффект 
фграничимся описанием некоторых важных свойств решений 
этих уравнений, связанных с процессом меандрирования течений. 
Прежде всего уравнения (5.2.19), (5.2.20) допускают волновые ре- 


шения вида 9=А(2) ехр 2 (Е —ой. Из (5.2.19) сразу находим, что 
А (2)=У (2) — ®/Ё; подстановка в (5.2.20) дает дисперсионное соот- 
ношение 


— 8242 <У> Мо У Ви (-о--ЕУ)=0, (6.2.21) 


где выражение в угловых скобках означает среднее по глубине, 


а У — значение У при #=0. 

Нетрудно показать, что в баротропном случае (у)=7(/)= 
—У-У волны всегда устойчивы. В бароклинном случае могут 
возникать нарастающие колебания; проще всего это продемонстри- 
ровать, полагая /* =0. Тогда 

[6] ака 
в—- и КУ =УИ<УХ-<У> }. 
«У?) 

Поскольку (У) <(У?уто при дейст 
& будет комплексным, что и означает 
колебаний при увеличении % (вниз по тече 

Отметим необычный характер системы ( 


ие (5.2.19) определяет вертикальную структуру °, 


а уравнение (5.2.20) — горизонтальную структуру 5- Можно пока- 
зать, что после ряда преобразований получается следующее урав- 


вительном ® волновое число 
экспоненциальное нарастание 
нию). 

5.2.19), (5.2.20): вообще 


говоря, уравнен 


нение для бо==0 (%, 0, №: 


— 


а 939% 0395 д 1 00 )- 1229 
ав -Е2<У> 92 ще У,> 93 +=" ( 0 дл д\ 0. (5 ) 
Стационарное решение этого уравнения существует лишь при 
Е же а (#*==0); длина волны топографических меан- 
дров равна в*У[У?). 
В баротропном сл 
и принимает вид 


учае уравнение (5.2.22) сильно упрощается 


о, 9259 ЕР. 
9250 уси =0. 


0% 0Е 
» 
Это известное телеграфное уравнение (только роль «времени 
о и 
играет у, а роль «координаты» —. Поэтому задание 


д/у при *=0 приводит к корректной задаче. 


1 
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Итак, рассмотренная модель меандрирования объединяет в опре. 
) 


деленном смысле модели бароклинной а и стацио- 
нарных топографических меандров. В работе жа и Гэдгил 
[29] (см. также [22]) показано, что такая модел оляет каче. 
ственно описать ряд важных особенностей процесса меандрирова- 
ния (изменение длины волны со временем, влияние начальных на- 
правлений и кривизны струи, эффект изменения У со временем, тен- 
денция к образованию отдельных вихрей и т. д.). Все это важно 
как для планирования и интерпретации наблюдений, так и для ана- 
лиза более точной нелинейной модели. 
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ГЛАВА 7 


СЕЗОННЫЕ КОЛЕБАНИЯ 


Сезонная изменчивость океанологических полей созда- 
ется годовым ходом солнечной радиации и состояния атмосферы 
(т. е. прежде всего ветра, температуры воздуха и атмосферных 
осадков). Эта изменчивость изучена лучше, чем другие виды из- 
менчивости океанологических полей, но все же из-за общей бед- 
ности данных измерений в океане (охарактеризованной в главе 2) 
достаточно полной картины сезонной изменчивости Мирового оке- 
ана еще не построено. я 

Из различных океанологических полей наиболее доступно для 
глобального обобщения данных по сезонной изменчивости поле тем- 
пературы поверхности океана. Попытка такого обобщения была 
предпринята Панфиловой [1], выделившей пять типов годового 
хода температуры: 1) экваториально-тропический тип с очень 
слабо выраженными сезонными колебаниями; 2) тропический тип . 
с отчетливым годовым ходом с размахом 4—6° С, в северном полу- мы 
шарии с максимумом температуры в августе—сентябре и миниму- Е 
мом в феврале—марте, а в южном полушарии с максимумом 


в марте—апреле и минимумом в июле— августе, с медленным ве- м 
сенним прогревом и быстрым осенним охлаждением вод; 3) тип о 
умеренных широт с наибольшими размахами годового хода (до №. р 
8°С, почти постоянной температурой в течение зимы, в северном м 
полушарии с максимумом в августе и минимумом в марте— апреле, ый 
а в южном полушарии — соответственно в феврале и августе, при- Г уз 
чем весенний прогрев и осеннее охлаждение занимают одинаковое Ч 
время; 4) антарктико-субантарктический тип с размахом годового а 
хода 2—3°С, почти постоянной температурой зимой (июнь—ок- | м 
тябрь) и летом (январь—март) и переходными сезонами одинако- т 
вой продолжительности; 5) североиндоокеанский тип с максимумом щ 1 
температуры в апреле—мае и вторичным максимумом в октябре— в 
ноябре, минимумом в январе—феврале (устойчивый зимний мус- | т 
<он) и вторичным минимумом в августе (устойчивый летний му | № 
сон) и размахом полугодовых колебаний температуры 2—4° С. | м 
\ 
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ЕЙ д 
ТОО феры 
‘осферны 

ВИДЫ № 
ощей 0: 
3 Главе) 
вого 0% 


Карта распростран Г 
еек киты, указанных типов сезонных й 
да— на рис. 6.2. Эти да нете а ле. годового ж 
к широтной В г ни тени 
сезонной 
туры, создаваемую : ой изменчив 
туры, отек клин а зональностью севоннЕ ПлОБИНИЕ 
ла — ростом их амплитуды от экватора рии 
о- 


люсам, с той лишь особ 
енностью, ч 
ре - 6 ‚ что амплитуда 
ИЕ т я маек максимальной > а 
д мпература не поднимается высоко, но и не в. 
) 


Рис. 6.1. Районирование Мирового океана по типам сезонных колебаний темпе- 
ратуры поверхности воды (по Панфиловой [1]). 


падать ниже нуля), а В умеренных широтах. Исключением из та. 
кой простой широтной закономерности является муссонный тип 5 
сезонной изменчивости температуры поверхности воды в северной 


части Индийского океана. 

Указанная типизация сезонной и 
нечно, схематична; реальная изменчивость 
локальных явлений, так и вследствие междугодичных колебаний. 

апример, корабль погоды «Экстра» в северо-западной части Ти- 
Хого океана (в зоне сезонной изменчивости типа 3) зарегистриро- 
вал в 1948 г. размах годового хода температуры воды 14°С, 
ав 1950 г. даже 18°С; в районе Большой Ньюфаундлендской 
банки в Атлантике (также зона типа 3) этот размах в отдельные 
годы достигает 10—15°С, в шельфовых водах Гольфстрима сред- 
ний многолетний размах годового хода равен °С. 

Сезонные колебания температуры благодаря вертикальному. пе- 
ремешиванию вод заметны обычно до глубин О м; они 

183: 


зменчивости температуры, ко- 
более сложна как из-за 


| | и 
анный слой океана и верхний (сезон. Я 


ь еш я 
ают верхний перем ь 
рта 2 На рис. 6.3, заимствованном из работы [2], приве. И, 
ный) термокл икных примера сезонных изменений поля темпера. ий Г 
дены два тип в районе Бермудских остров ие. 
туры в верхних слоях океана — В р р ен Я 


7% 


1. 
10) 
20 Ту ишх ми 

9%. 

и иих ми м 
Рис. 6.2. Типовые кривые годового хода температуры поверхности ь я 
воды (по Панфиловой [1]). к 
1: а— 5° ю. ш., 96° в. д; 6—5 ю. ш., 145 з. д; в— 2 с. ш. РЗ д: 
20: а— 38° с. ш., 139° 3. д. па с. ш., Чи. д: ' ю, ш. ` 
7° 3. д. б—2° ю. ш., 106°з. д.; 3 (1): а— 54 с. ш., 453 з. д; б— 50° с. ш., м р 

136° 3. д.; 3 (2): а— 29° ю. ш., 27° з. д.; б— 31° ю. ш. '177° в. д.: 4: а— 55° ю. ш., \ м 
77° 3. д 5: а—11° с. ш., 66° в. д.; б— 123 с. ш., 58° в. д. м 
& ыы 
в Атлантике и в месте стоянки корабля погоды «Папа» в Тихом к. о 
океане (50° с. ш., 145° з. д.). Они показывают, что летний прогрев о 
(в этих примерах наибольший в июле—сентябре) охватывает лишь м 
мо 
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у 
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й 
2] (& 
и 
ь Ц й 
ч м сравнительно тонкий верхний 
чь, й и перемеш Й й 
а бы термоклином; т оные 
ум сай ви ных вод благодаря а неа 
ие вание, толщина ре ющей конвекции уси- 
т пиери ешанного слоя растет, и тер 
ху; э 5 т 
Е рху; этот процесс нарастает 
1 Й выШШ 
я Илье Уаз. ЗИ ве ВВЕ УТ 
р 100 
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Г) 
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400% 


>. футы 
21 Рис. 6.3. Сезонный ход температуры (Е) (по Тернеру и Краусу [2]). 
р а— в районе Бермудских островов, б— в северной части Тихого океана. 
ост 
аль-—март) весь верхний 


ВТ $ + 
ечение всей зимы, и в конце ее (февр 
ся В перемешанный слой. 


те 
рмоклин размывается и превращает 


и . 
. ме режим сезонных колебаний термоклина свойствен высоким 
ы | и мы широтам, в тропиках же верхний термоклин, хотя 
5 ея ко выраженный, сохраняется в течение всего года, причем 
Тб По ЫИЕ ВИУАТЬ перемешивание выше термоклина вносится 
$ ор енениями солености поверхностных вод за счет испарения. 
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! : й 
] построил графики сезонных колебаний глуби й 
пос а 
Филюшкин [3 


* (Н) границ сезонного ри И Сред. ит 
э ‹не й 
верхней (Но) и нижн —— в нем для ряд | 
градиента температуры `о„, ' ра 
него вертикального гр бт 
ф 
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Рис. 6.4. Сезонные изменения положения верхней Ча 
границы сезонного термоклина (Но), нижней его гра- ч 
ницы (Н!) и среднего вертикального градиента 4Т/4= В, 
(по Филюшкину [3]). к 
а — на станции «Папа» (50° с. ш., 145° 3. д.); б— в квадрате й Ам 
45° с. ш. 130’ 3. д; в— на станции «Ехфа» — (30° с. ш., 4,0 
153? в. д.); гв квадрате 20° с. ш., 155° з. д. у 
4 
. | 1 м 
пунктов в северной части Тихого океана (рис. 6.4). Графики на м 
рис. 6.4 а, 6, в относятся к умеренным широтам с хорошо выражен- м 
ными сезонными колебаниями термоклина — глубина его ор МХ 
границы здесь меняется в течение года на 60—120 м; график н у 
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ель, 


6 4 г относится к тро гдет от 
рис. г пикам, Д ермо ЛИН ра т ( 

К ЗМЫ. = 

д менее 


с 
0,1° С/м) и изменяется в течение года довольно нерегулярно 


Теории формирования сезонног 
о термокл 
пример, [4, 51). Физическое содержа ее 
Е ка иж» ние этой теории сводится к описанию радиа- 
о перемешивания динамической 
о й и конвектив- 
ной природы в верхнем слое` океана. В неда й 
. вних работах Китайгородског 
Миропольского [6, 7] была построена тео ы = 
ретическая модель, использующая пред- 
роет вр во профиля температуры Т(г, #) в сезонном ре 
удовлетвор подтверждаемое рядом экспериментальных данных: 


И 0 2— 
70-е. б ‚|2 
тя (2) == Т! Н! 28 Но (5 , (6.1) 
где индекс $ относится к поверхности океана, а индексы «0» и «1» —к верхней 
и нижней границам сезонного термоклина, причем в простейшей модели Н! 
и Г: считаются постоянными. При этом уравнение переноса тепла, проинтегри- 
рованное по верхнему перемешанному слою и по термоклину, дает соотношения: 


9т 
СреНо я =9;— 40; 


а Н:—Но 9Тх. Ветые. 90 6.2 
а ТУ енг" &5 


где а=| { (и)41 — постоянная, по эмпирическим данным близкая к 0,73; 4: и 
о 


4% — значения вертикального турбулентного потока тепла; ср — удельная тепло- 
емкость. 

Задав функции Т.(й) и 9г(И, из (6.2) можно определить Но(Ё) и 4(1); 
такие расчеты выполнялись в работе [6]. В работе [7] рекомендуется определять 
4 из проинтегрированного по верхнему перемешанному слою приближенного 
. Уравнения баланса энергии турбулентности. 


з 
2 97; _ Но (| ь 0 
6-9 а 2% ет. г 
где 6 отношение скорости диссипации турбулентной энергии к скорости сри3 


ее продукции за счет поверхностных волн и дрейфовых течений; и» — скорость 
трения на поверхности воды; а — коэффициент термического расширения воды 
(< — параметр плавучести); с — некоторая эмпирическая постоянная. 
Произведенные в [7] при помощи уравнений (6.2), (6.3) расчеты парамет- 
ров сезонного термоклина по данным Т. и из корабля погоды «Папа» оказались 


в удовлетворительном согласии с материалами наблюдений (кроме, пожалуй, 
зимних месяцев, для которых в уравнении энергии желательно учесть нестацио- 


нарность турбулентности). 

В некоторых районах океана сезонные колебания температуры 
могут наблюдаться и значительно глубже сезонного термоклина 
благодаря сезонной изменчивости теплых и холодных течении, 
а также подъемов и опусканий вод. Некоторые примеры очень 
на рис. 6.5. Они показывают, что в зонах интенсивных течени 
(1а — Куросио, [6 — Калифорнийское течение) размах бы 
колебаний температуры может достигать 2—3? С даже на ре 
500—600 м, тогда как вне этих зон (Иб, Ша, 6) на таких глу >=. с 
сезонные колебания температуры уже незаметны; в еже рые 
ралийском течении (/Уа) сезонные колебания температуры 
чаются до глубин свыше 1000 м. 


(6.3) 
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К 
, 
вативная их ха 4, 
вод — более консер акте ‚ 
Соленость о таенефиняя (создаваемые главным образо | 
ристика, и ее сезонн и осадков, а также в высоких широтах И 
годовым ходом и льдов, а в прибрежных районах речного 1 
азования ь 
ее "орыаниаы гораздо слабее. Размах те колебаний со. 
лености поверхностных вод имеет порядок 0,2—0, %, и лишь в и 
дельных районах океана он может быть значительно больше 
@) 
2 6 0 4 81% 
ГИ Ч Е т" ЗЕ нь: 7 
о 200 г . 
| 
54 
$ 00 | 
> 
$ 5001 / 
= 
: и 92 
И Е 
1000 
. ы 
0_4 8 0 4750 


п * |. 
200 И 
400 Е. 
9 Г И и 3 
м $ 


-] 
5 
= 
— 
$ 
Рис. 6.5. Размах годовых колебаний температуры воды на 
различных горизонтах (по Панфиловой [1]). % 
а — северо-западная часть Тихого океана (1— 20° с. 1, 120° в. д. 
И 25° с. ш., 130°в. д. ИГ — 40° с. ш., 150° в, д; ГИ 35° ю. ш. $ 
155° в. д.); б — северо-восточная часть Тихого океана (/— 25° с. ш., 
115° 3. д.; 11 — 30° с. ш., 120° з. д.; 111 — 50° с. ш., 145° з. д.; [У — 20° с. ш., 4 
1658): й 
х Б ан ы Ка- ® 
(в районе Большой Ньюфаундлендской банки — более 0,7%, в Ка 
лифорнийском течении — до 1%, в Бенгальском заливе и австрало- % 
азиатских морях — 1—3%, в течении Куросио — 2.7%, в проливе 
Скагеррак — 5%). 3 
Вследствие вертикального перемешивания и сезонной изменчи- 
вости течений и вертикальных движений вод сезонные колебания р 
солености наблюдаются не только в поверхностных, но и в глубин- } 
ных водах. Два примера (субарктические и тропические воды се- н 
веро-западной части Тихого океана), заимствованные из работы и 
Панфиловой [1], показаны на рис. 6.6ба, 6. В этих примерах наи- м 
больший размах сезонных колебаний солености (1,0—1,2%) наб- Чо 
людался в поверхностных водах, где максимум солености отме- | 
чался зимой и минимум — летом. Наименьшие сезонные колеба- | 


ния наблюдались в субарктических водах на глубинах 50—100 м 
и в тропических на глубинах 100—200 м; глубже они возрастали 
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онеротутоньнымы Вов ННБЯЫЫ 


и достигали наибольшего размаха (0,3—0,4%) на глубинах 400— 
500 м, где в этих колебаниях, особенно в субарктических водах, 
заметно проявлялся полугодовой период, а еще глубже колебания 
затухали и прослеживались лишь до глубин 800—1000 м. Однако 
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Рис. 6.6. Годовой ход солености вод северо-западной Вер т 
океана по отдельным горизонтам (по Панфило : 


26 кие воды] 
Е. 50° с. ш., 160° в. д.); б — тропичес и. 
х бариение И около кривых — глубина горизонта в метрах. 


[6] 
примеров такого рода пока еще слишком мало, чтобы г: г , 
формулировать какие-либо общие закономерности сез 
аний солености в глубинных водах. 1 
Сезонные о оваВЫи течений порождаются, Е. ы 
ЖДе всего годовым ходом скорости ветра, В умерен бальные 
Широтах имеющей максимальные величины зимой и В ржащей 
летом (а в тропиках, особенно в Индийском океане, Е. 


значительные составля 
сонам). Сезонная изме 


чена уже давно и использовал 


ишлолбутка 


ГИ ШмМУ мии Хх хи жИ 


Рис. 6.7. Сезонные изменения поверхност- 
ных течений в различных районах Северной 
Атлантики (по Фуглистеру [8]). 


Сплошные линии — наблюденные скорости тече- 
ния; пунктирные линии — суммы годовой и полу- 
годовой составляющих скорости течений. / — район 
пассатов; 2— Карибское море; 3 — Флоридский 
пролив; 4—к югу от мыса Хаттерас; 5—к се- 
веро-востоку от мыса Хаттерас; 6 — к юго-западу 
от Большой Ньюфаундлендской банки; 7— к югу 
от Азорских островов. 


ющие, отвечающие зимнему и летнему мух. 
нчивость поверхностных течении была заме. 
ась моряками при выборе ВЫГОДНЫХ 


морских путей. Ниже мы сс. 
тановимся на данных по не. 
которым важным районам 
Мирового океана. 

Одна из первых сводок 
данных о сезонной изменчи- 
вости течений в Северной 
Атлантике опубликована 
Фуглистером [8]. Ряд его 
графиков, построенных по 
данным о сносе судов, при- 
веден на рис. 6.7. Они пока- 
зывают, что размах сезон- 
ных колебаний скорости по- 
верхностных течений в Се- 
верной Атлантике может 
достигать 20—35% средней 
скорости; любопытно, что в 
Карибском море и в южной 
части Гольфстрима макси- 
мальные течения наблю- 
даются летом, в июле, 
и минимальные в Но 
ябре. 

Данные о сезонных коле- 
баниях полного расхода 
Гольфстрима — проанализи- 
ровал по материалам 13 спе- 
циальных гидрологических 
разрезов, а также наблюде- 
ний у Майами и Чарлстона 
в 1937—1940 гг. Айслин [9], 
оценивший их размах в 15— 
20-108 мз/с, или 15—20% 
наибольшего расхода (поз- 
же были обнаружены коле- 
бания и с еще ббльшим раз- 
махом — до 50% от полного 
расхода). Летний максимум 
расхода Айслин предлагал 
объяснять смещением азор- 
ского максимума к северу, 
приводящим к тому, что ле- 


том большая часть вод Северного Пассатного течения поступает 
в Гольфстрим непосредственно, минуя Карибское море и Флорид- 


ский пролив. 
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разрезах. 
результат 
рости и р: 
СДВуМЯ 1 
Преоблад: 
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мене 

аниния 
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а * м 
“ чо [9 
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що ви фер льн 
‚ № ь И ВБ Ной ое 
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о, | лотся ие В РЕ ые.- те 
г В Ю | рибл п > ьо нове: ив ров вза и: 
. О } ее Америки, а мые оч ка о |. 
аа ь а в.в ить и, ав Се и помощи рас бере Ра 
оро [5 ? С ь ке бе ной чен ве вер Й иу СЧ гов ные 
че И ез ана ре йф ий сной ной цир ура тта А 
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И р ВЕ 6 ох п ап чени ана ся Голь стри ыи но. 
вю реза >. роа род яК и фс ма Аф 
има НО резул хч лоОтТН это нал олж уро тп ае три кол ь 
и макси рост от ий ежиа сио роме о м еб- 
я 126 с ИРИ ы ( Ку во ЕР ЛЬНЫ в Ти жут в ст енью 
К: дву рас. рис рос ды ИЯ И ТИ хо ОЧН оро 
В И пр мя хо, <. 6.8 Ио на по ав ря. мо ое ну 
ге |" еоб ма да Ку ) вз п ср лов ди кеа поло. 
о ютс лад. кси Ур пок оне ЯТИ едни ой зме не ло- 
р ий и ры вней осио Е ТАН м ма мени 
они то раз олеб дич мии хоро ют = У ЯчНЫ рас Е лись 
го с годовых зе о нЕ ыы в АВЕ 0 и о ый ть 1906 
п ао, ие ах сезон, я таро => и тидроло! Ш 
роаналия Пр ЛЬН ений ых Иод ЯЗЬ т на 50 в. . Полу И 
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Рис. 6.8. Сезонные изменения расхода и скорости в пяти районах Куросио 
(по Павловой [11]). 


1— расход на 5 разрезах Куросио (кривые 1); // — средняя скорость на тех же раз- 
резах (кривые 2) и скорость в отдельных точках (кривые 3); интерполяция (4); 
Ш — средний расход Куросио (кривые 5) и вихрь касательного напряжения ветра 
го, (кривые 6); результирующие, полученные суммированием годовой и полугодовой 
составляющих (кривые 7). 
Расположение разрезов см. в [11]. 
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А занимающей в Тихом океан 
| чем в Атлантике, и показа 
колебаний интенсивности п 
содержать значительную полугодовую гармонику. Некоторые ав- 
торы предлагали привлекать для объяснения полугодовой гармо- 
ники в колебаниях течений полугодовой солнечный прилив, но его 
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Рис. 6.9. Сезонные колебания разности атмосферного давления (в мба 1), 
р р 

рассчитанного расхода Антарктического Кругового течения (в см3/с) (2) и 
расхода по наблюденным данным (кружочки) (по Иванову [15]). 


амплитуда столь мала, что он вряд ли может оказывать заметное 
и влияние на сезонные колебания течений. 
Х 


ХХ Изложенные соображения о роли атмосферной циркуляции 

и В генерации сезонных колебаний течений находят подтверждение 

и в данных по Антарктическому Круговому течению, рассмотрен- 

ных Ивановым [15]. На рис. 6.9 показаны построенные им кривые 

дн годового хода меридиональной разности атмосферного давления 

9) (кривая /) и расхода течения на разрезе между Антарктидой и 

и м. Доброй Надежды, определенного динамическим методом по 

о данным гидрологических измерений судна «Дискавери П» (кружоч- 

ки). В обеих кривых хорошо выражена полугодовая гармоника, 

причем колебания расхода отстают по фазе от колебаний разности 

прое" атмосферного давления приблизительно на > (т. е. на полтора 

‚снах и: месяца). Для теоретического описания колебаний расхода течения 

2% " — Иванов использовал простую линейную модель, в которой компо- 

аля я ненты $», $, полного потока по осям х, у определялись из урав- 

перев! нений: Е 

‚ 95 с 95, ` 925, 

9 — /5=— С ; пу ль-ан | ду? 4 (6.4) 
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оверхности океана, Н — глуб р 
где = напряжение ветра на повеР В Убиа | В 6 


й расход течения |5, 4у опреде. т 
океана. С помощью этих уравнении р ] реде : ре 


езультат (к 
адиенту давления, и р ри. 
о меридиональному гр 

ке в ве 6.9) оказался хорошо соответствующим расходу, о : 


определенному динамическим методом. 
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Рис. 6.10. Сезонные колебания скорости течения и скорости ветра 
в четырех районах Индийского океана (по Дюингу [16]). 
1 — скорость ветра в баллах Бофорта, 2 — скорость течения в милях/сутки. 
а — 8—4° с. ш., 50—55° в. д.; б — 4° с. ш. — 2 ю. ш., 47—52 в. д.; о! т 
95° в. д.; г — 3° с. ш. — 9° ю. ш., 90—95 в. д. 
А — зима, Б — весенний переход, В — лето, Г — осенний переход. 


Сезонные колебания течений в северной половине Индийского 
океана, несомненно, создаются господствующей там муссонной ат- 
мосферной циркуляцией — действием северо-восточного муссона зи- 
мой и более мощного и продолжительного юго-западного муссона 
летом северного полушария. Основные фактические данные о се 
зонной изменчивости течений в этой акватории были собраны во 
время Международной индоокеанской экспедиции 1959—1964 гг. 
Результаты исследования течений по этой программе обобщены 
Дюингом [16]. Они показывают, что муссонное влияние прослежи- 
вается с севера до 10° ю. ш., в западной части этой области — 
до глубины 400 м, а в центральной и восточной — менее чем до 
100 м. Графики сезонных колебаний скорости течения на поверх- 
ности океана и скорости ветра в четырех районах Индийского оке- 
ана (а, 6 — районы у берегов Африки от 8° с. ш. до 2° ю. ш. шири- 
ной 5° по долготе; в, г — районы вдоль 92,5° в. д. от 7° с. ш. до 
9° ю. ш.) показаны на рис. 6.10. Из них видно, что в западных 
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айонах сезонная изменчивость и вет 


сивнее, уе восточных, и что летний максимум продолжительнее 
Е. картам Дюинга, наибольшая не- 
ста офическ й 
Вы: муссоной, р их течений наблюдается в периоды 
По материалам Международной индоокеанской экспедиции, 
а также глубоководных гидрологических измерений предыдущих 
лет Нейман [17] построил серию динамических карт Индийского 
океана (с отсчетной поверхностью на глубине 1500 м) для ряда 
глубин в летний и зимний сезоны года. Сезонные изменения тече- 
ний видны на этих картах лишь в северной половине океана. Они 
заключаются в том, что муссонное течение южнее о. Цейлон, зи- 
мой направленное на запад, летом поворачивает на восток и сли- 
вается с экваториальным противотечением; зимний циклонический 
круговорот в Аравийском море летом сменяется антициклоничес- 
ким круговоротом, вытянутым вдоль 10° с. ш.; сильное Сомалий- 
ское течение (4—6 узлов) зимой направлено на юго-запад, а летом 
на северо-восток (см. также [18]). Формированию Сомалийского 
течения под действием юго-западного муссона посвящено интерес“ 
ное исследование Лайтхилла [19] (см. раздел 5.2). Сезонная измен- 
чивость в Индийском океане численно моделировалась Коксом [20] 
(см. главу 9). Обширное исследование сезонной изменчивости 
в Северной Атлантике и северной части Тихого океана было пред- 
принято Гиллом и Ниилером [21]. 


ра, и течений гораздо интен- 
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ГЛАВА 


МЕЖДУГОДИЧНАЯ ИЗМЕНЧИВОСТЬ 


Для междугодичной изменчивости океанологических по- 
лей характерны пространственные масштабы, соизмеримые с раз- 
мерами океанских бассейнов в целом. Основными причинами 
междугодичной изменчивости океанологических полей являются 
перестройки процессов взаимодействия океанов и атмосферы, в том 
числе автоколебательные процессы в системе океан—атмосфера— 
материки. Исследование механизмов междугодичной изменчивости 
океанологических полей имеет важное значение для развития Ме- 
тодов сверхдолгосрочных прогнозов погоды и океанологических ус- 
ловий в важнейших районах океанов, включая ледовые условия 
в замерзающих морях. 

Многолетние наблюдения. Междугодичная изменчивость океана 
изучена крайне недостаточно, ибо только в весьма ограниченном 
числе районов Мирового океана накоплены многолетние ряды наб- 
людений. К числу таких районов, в первую очередь, следует отнести 
самую северную (к северу от 50° с. ш.) часть Атлантического оке- 
ана. Здесь начиная с 1902 г. Гидрографический комитет Междуна- 
родного совета по исследованию моря проводит систематический 
сбор данных попутных гидрометеорологических судовых наблюде- 
ний С 1926 г. на акватории Северной Атлантики проводятся си- 
стематические гдирометеорологические наблюдения на кораблях 
погоды, принадлежащих различным странам Атлантического бас- 
сейна. Ряды этих наблюдений являются важнейшим материалом 
для изучения крупномасштабного взаимодействия океана и атмо- 
сферы и многолетней изменчивости северной части Атлантического 
океана. Существенным недостатком этих наблюдений является то, 
что они относятся только к поверхностному слою океана. Много- 
летние глубоководные гидрологические наблюдения в бассейне 
Атлантического океана проводились экспедициями разных стран, 
главным образом Англии и Норвегии, на САР ыы гс бы 
ком разрезе через Фареро-Шетлендский и Фареро-Исландский про 


ливы. Весьма важные еже 


годные наблюдения на этих стандартных 
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разрезах проведены в соль о еб ее мыть, 
щее время. Систематические глу ис еСКие наб. 
людения проводятся Полярным научн ь ЛЬСКИМ ИНСТИТ. 
том морского рыбного хозяйства и ‚ риекаии На стандартно 
гидрологическом разрезе по Кольскому меридиану (от Коль ог 
побережья до 73° с. ш.) в Баренцевом море начиная с 1929 г. ит, 
настоящее время, с вынужденным перерывом в период Велико 
Отечественной войны 1941—1945 гг. Канадскими и американскимя 
океанографами начиная с 1929 г. выполняются глубоководные наб. 
людения на трех стандартных разрезах через Лабрадорское и За. 
падно-Гренландское течения, 

В Тихом океане обширная 
программа ежегодных (2—4 раза 
в год) глубоководных гидрологи- 
ческих наблюдений на 7 стандарт- 
ных разрезах через течение Куро- 
сио выполняется японскими окез- 
нографами с 1924 г. Помимо се- 
зонных наблюдений за темпера- 
турой и соленостью воды, япон- 
И 02 04 06 08 ские исследователи проводят на 


цикл/ год этих разрезах и систематические 

Рис. =: Графики спектральной плот- измерения элементов течения 

ности люктуаций температуры воды эл одом 

в Северной Атлантике для квадратов ЭМИТ) Ваан А ри 0- 
Т (Л) иН (2) по Потайчуку [1). ). В зал. Аляска на гидр 


логическом разрезе между кораб- 

лем погоды «Папа» и о. Ванкувер 
канадскими исследователями выполняются ежегодные наблюдения 
начиная с 1956 г. В 1949 г. американскими океанографами органи- 
зованы систематические наблюдения на пяти гидрологических раз- 
резах через Калифорнийское течение. Если не считать многолетних 
гидрометеорологических наблюдений на береговых и островных 


морских станциях, которые, как прав 
т ило, нере вны ДЛЯ 
открытых районов океанов, вышеп = р нь 


пывается перечень ‘более или мен 
15 лет) рядов гидрологических наблюдений в океанах 

чей» '. температуры и солености. Наиболее полную стати- 
стическую обработку многолетнего ряда наблюдений (с 1876 по 
1965 г.) за температурой поверхностного слоя северной части Ат- 
лантического океана недавно выполнил Потайчук [1]. Вычислен- 


ные им для 13 квадратов спектральные плотности флюктуаций 


температуры воды за 90-летний период п й 
к озволяю сто- 
верностью выделить с р о 


ледующие пе й : 
чивости: один год, немного и р“ ое орви 
На рис. 7.1 в качестве примера показаны графики спектральной 
плотности для квадратов / и Н. Потайчук установил. что колеба- 
ния с такими периодами в течение всего срока’ наблюдений обла- 
дали перемежаемостью, например: 4—Б-летние периоды были пре 
обладающими в течение 1890—1925 и 1945—1955 гг. Амплитуды 
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№ нутригодичных колебаний тем 

‘ан мы 5 ь их — примерно 0;75С..А пение. 
К летних - ‚Г С. Аналогичные характеристики получены 
| о Потайчуком и для многолетнего ряда по Кольскому меридиану 
№ Им сделан также вывод о практической одновременности многО- 


С в летней изменчивости поля температуры в северной части Атланти- 
ани ческого океана, несмотря на большую сложность системы океан- 
м ских течений в этом районе. Данные Потайчука об амплитудах 
многолетних изменений температуры воды являются статистичес- 

КИМИ средними, в конкретные же годы междугодичные изменения 


За темпера, 
ВОДЫ, ЯПОН. 
проводят № 
ематические 
ов течения 

методох 
ка на ИДУ 


Рис. 7.2. Распределение среднегодовых изоаномал (°С) тем- 


пературы воды в северной части Атлантического океана (по 
Шишкову [2]). 
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об | могут быть значительно больше. Так, например, у Флориды коле- 
олну 18 ) бания средних годовых температур воды за 1941—1945 гг. дости- 
гали 6°С на станции «Ех га», в северо-западной части Тихого оке- 

ана в период 1937—1941 гг. они достигали 4,5° С. 
к и Шишков [2] построил карты среднемесячных и среднегодовых 
фи® до аномалий температуры воды в 100-метровом верхнем слое воды для 
северной части Атлантического океана по 14 квадратам за период 


с 1946 по 1955 г. Из рис. 7.2, где показано распределение средне- 
что районы анома- 


а 
5 © 
\: 
— 
> 


ох 


мм 3 годовых изоаномал температуры воды, видно, 

и и р лий одного знака занимают обширные площади океана. Анализ по- 

А 58 добных карт показал, что области крупных аномалий температуры 

р „я воды не привязаны к одним и тем же географическим районам и, 
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таким образом, по мнению Шишкова, не ‘связаны с существую 
системой океанских течений. Анализ атмосферной циркуляции на 
океаном привел к выводу, что основной причиной развития темпе. 
ратурных аномалий в океане является меридиональный перенос 
тепла в нижней тропосфере. Теплообмен океана с атмосферой 
в зимний сезон, по мнению Шишкова, играет существенную роль 
в формировании среднегодовых аномалий температуры поверхност. 
ных вод. у 

Интересное исследование по междугодичной изменчивости теп- 
лового баланса в северной части Атлантического океана за период 
1948—1957 гг. выполнила Архипова [3]. Согласно ее расчетам, 
в 1948—1949 гг. во всей Северной Атлантике наблюдалась пони- 
женная теплоотдача с наибольшими аномалиями в районе Гольф- 
стрима и Северо-Атлантического течения и наименьшими — в рай- 
оне Восточно-Гренландского, Лабрадорского и Канарского течений, 
а в те годы, когда в области Гольфстрима и Северо-Атланти- 
ческого течения теплоотдача оказывалась наибольшей (например, 
в 1953 г.), в области Восточно-Гренландского и Канарского тече- 
ний аномалия теплового баланса имела обратный знак. В области 
Гольфстрима теплоотдача испытывает интенсивные междугодичные 
колебания. Так, в 1949 г. она составляла 60—100 ккал/ (см? . год), 
ав 1953 г. возросла до 160 ккал/ (см? . год). Архипова отмечает, 
что наибольшая многолетняя изменчивость теплового баланса 
наблюдается в области Г ольфстрима и Северо-Атлантического 
течения, т. е. в районах наиболее интенсивной адвекции 
тепла. 

На рис. ,7.3, заимствованном из работы Мидттана [4], показан 
многолетний ход средних годовых значений температуры и солено- 
сти воды у м. Нордкап на различных горизонтах от поверхности 

о 200—250 м. Из рисунка видно, что даже в высоких широтах 
междугодичная изменчивость температуры и солености воды может 
достигать существенных значений как в поверхностных, так и 
в подповерхностных слоях. Еще ббльшая 
вость температуры и солености воды наблюдается при сравнении 
одних и тех же сезонов. На рис. 7.4, по Панфиловой [6], показана 

ературы воды за август в одно- 
градусном квадрате в зоне течения Куросио за период с 1933 по 


1940 г., а на рис. 7.5 представлен размах междугодичной изменчи- 
вости солености воды также за август для четырех пунктов северо- 
западной части Тихого океана. Л 


егко видеть, что междугодичная 

изменчивость температуры и’ солености воды для одного и того же 

сезона года может достигать соответственно 10°С и 1,5 —3.0%. 
, 


При этом наибольшие амплитуды междугодичной изменчивости 
наблюдаются на глубинных горизонтах океана, что свидетельствует 
о многолетних флюктуациях переноса тепла и солей океанскими 
течениями. 

Панфилова [6] провела также сравнение сезонной и междуго- 
дичной изменчивости температуры и солености воды для ряда 
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Рис. 7.4. Междугодичные 
колебания температуры 
Рис. 7.3. Многолетний ход среднегодо- воды (август) на различ- 
вых значений температуры (а) и соле- ных горизонтах для 
ности воды (б) у м. Нордкап для глубин квадрата 35—36° с. ш., 
от 0 до 900 м (по Мидттану [4]. 150—151° в. д. с 1933 по 
Глубины горизонтов на графиках отнесены 1940 г. (по Панфиловой 
к середине шкалы ординат каждой кривой. [5, гл. 3]. 


и Тихого океана, воспользовавшись предл 


й еверной част 
ен Ач Мониным [7] отношением 


женным Колесниковой и 
бо! . 
ЕН т [о; 


изменений; А — амплитуда 


гле а— амплитуда междугодичных 
среднего за период на. 


а) 5) „ блюдений годового хода, 

0 10 д. 37 1,0450 На рис. 7.6 показаны 

изменения и в течение го- 

да для температуры в 

трех районах: а, б ив, 

50 в которых имелись много- 

летние ряды наблюдений 

(более 30—40 лет). У бе- 

1000 в) г) регов Канады (районы а 

005 > 0 1,045%о и 6) на большинстве 
500 


станций максимальное 
значение и наблюдается 
в зимний период (январь) 
и достигает более 50%. 
В зимний период у 
м. Сент-Джемс величина 
1000 ц равна 95%, а на океан- 
ской станции «Папа» до- 
стигает 75%. Около Япон- 
1500 ских островов (район в) 
величина и колеблется от 
20 до 55% с максимумом 
2 в летний период (июнь— 


июль); в этом районе все 


Рис. 7.5. Размах междугодичных колебаний К! > ре. 
солености на различных горизонтах (август) ЮТСЯ береговыми и В 
в четырех пунктах северо-западной части большой степени подвер- 
Тихого океана (по Панфиловой [5, гл. 4]). жены влиянию суши. На 
а 
нь } ход величины и для соле- 
ност М 
канадского побережья в Тихом океане. На ОВО, ах 
междугодичная изменчивость солености воды существенно пре- 
вышает сезонные колебания (до 185%), а на береговых стан- 
циях в отдельных случаях она доходит даже до 600—650%. Эти 
результаты еще раз демонстрируют существенную роль междуго- 
дичной изменчивости в общем спектре физической изменчивости 
океана. 

Изменчивость североатлантической циркуляции. Пожалуй, един- 
ственным районом в Мировом океане, в котором накоплен много- 
летний ряд глубоководных наблюдений за переносом водных масс, 
является Фареро-Шетлендский пролив, где начиная с 1997 г. про- 
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водятся систематические глубоково 
дные гидрологиче 
ния. В последние годы они сопро ские измере- 
ы е вождаются инструм 
измерениями течений с буйковых станций. Обоб Е о 
У наблюдений в Фареро-Ш : щение материалов 
п аа 1952 г. выполнил Тэй ии проливе за период с 1927 по 
рис : У, йт [8]. Расход североатлантических вод через 
№ 2% 
КО 
100 


под (январь) 
более 50%, 
период } 
ис величина 
а на оке 
«Папа» до 


| 
ь, 
5 


зи. ИУ иииик Хх М М 
СУП оной 
0 0 
с Рис. 7.6. Годовой ход величины | для температуры воды по 
сой трем районам северной части ты океана (по Панфило- 
й 


Я 
|? дл кей вой [6]). 
ях а и б— побережье Канады и зал. Аляска; в — Японские острова. 
6 а: 1—Лангорен, 2— м. Сент-Джемс, 3— Кейн, 4— Амфитрайт, 
р 5 — ст. «Папа», 6 — среднее; 6: 1|— Триплетс, 2 — Пайн, 3 — Энт- 
ен!о и ранс, 4— Депаче, 5 — Роус-Рокс; в: _/ — Абурапуто, 2 — Хососима, 
`В | р с 3— Ошоро, 4 — Вадзима. 


о 
‚690 ко | пролив за этот период изменялся в пределах 1,4—23,4 км3/ч (сред- 
ь 0’ — НИЙ расход равиялся 8,2 кмз/ч). Самое низкое значение расхода 
наблюдалось в августе 1927 г.; отметим, что спустя два месяца 


: ей ' После этого в Северном море было зарегистрировано уникальное 
Но, ® Для этого района явление — появление айсберга. Максимальное 
8 я значение расхода было отмечено в декабре 1951 г., несколько 
й 203 


: мум (19,9 км/ч) наблюдался в пеней Г. Этот 
ет не онне сильным и продолжительным потеддь, 
сезон отли 


еее слоях Фареро-Шетлендского пролива, начина 
В глубин 


т отток холодных глубинных Вод 
—500 м, происходи 

с глубины ета в северо-восточную часть тлактчеовот 
а Го глубинное противотечение также подвержено большой 
океана. 
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Рис. 7.7. Годовой ход величины В для солености воды 
по островным и береговым станциям Канады в Тихом 
океане (по Панфиловой [6]). 


1— Лангорен, 2— м. Сент-Джемс, 3 — Кейн, 4 — Амфитрайт, 
5 — Энтранс, 6 — Депаче, 7 — ст. «Папа». 


временной изменчивости. На рис. 7.8, взятом из работы Грассхофа 
[9], показана междугодичная изменчивость температуры и солено 
сти глубинных полярных вод, перетекающих через порог Фаройе: 
Исландского пролива. Рисунок наглядно показывает, насколько 
сложна картина пространственно-временной междугодичной измен 
чивости течений в этом проливе. | 
Северо-Атлантическое течение является продолжением ры р. 
стрима, и можно думать, что их изменчивость является еди 
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ых процессом. К сожалению, многолетних систематических наб 
- люде- 
о ний за изменчивостью расхода Гольфстрима не имеется. В 30-х 
№ годах такие наблюдения были начаты Айслином [10 к Ь 
№, следующие годы они повторял : | однако вп 
о Аа рялись только эпизодически. На рис. 7.9 
м показана изменчивость расхода Гольфстрима за период 1937— 
мы 1940 гг. по данным гидрологических наблюдений на «Атлантисе» 
и годового хода уровня у Майами и Чарлстона. Сезонная изменчи- 
вость расхода здесь достигает 15.108 мз/с, а междугодичная за 
этот короткии период имеет порядок 5. 106 мз/с. Одна из первых 
гипотез об особенностях крупномасштабных флюктуаций гидроло- 
гических характеристик в системе североатлантической циркуляции 
вод была выдвинута Айслином [10]. Он предполагал, что количе- 
ство тепла и солей в системе североатлантической циркуляции, 
основным звеном которой является Гольфстрим, имеет некоторую 
норму, и эта система находится в геострофическом равновесии. 
При усилении циркуляции возрастает влияние силы Кориолиса, 
которое компенсируется увеличением радиального градиента плот- 
ности от центра антициклонической циркуляции к ее периферии, 
что приводит к сокращению диаметра циркуляции и углублению 
термоклина в ее центральной области. При ослаблении циркуля- 
ции ее диаметр увеличивается. Таким образом, при увеличении 
скорости Гольфстрима он достигает менее высоких широт, чем 
в периоды его замедления. Эта гипотеза нашла некоторое под- 
тверждение в наблюдениях Стоммела [11, 12], который заметил, 
что в период с 1920 по 1950 г. температура поверхности воды 
в Норвежском море повысилась на 2°С и одновременно с этим 
в Саргассовом море (центр системы) изотерма 10° С, находящаяся 

в слое термоклина, поднялась на 50 м. 

Шулейкин [12], изучая взаимодействия в системе океан—атмо- 
х сфера — материки, пришел к выводу об автоколебательном харак- 
тере этой системы. В качестве примера простейшей автоколеба- 
/ тельной системы он рассмотрел (совместно с Ершовой) взаимодей- 
/ ствие североатлантической циркуляции с циркуляцией Арктического 
бассейна. На рис. 7.10 показано схематическое изображение 
этой системы; здесь Ф — Флорида, Н — Ньюфаундленд, П— По- 


чи лярный (Арктический) бассейн, Г — Гольфстрим, Л — холодный по- 
И ток вод Лабрадорского и Восточно-Гренландского течений, А — Се- 
‚  веро-Атлантическое теплое течение; черная дуга изображает по- 

оды лярные льды; изогнутыми стрелками отмечена зона смешения 
' ком холодных и теплых вод, а точками — зона опускания некоторой ча- 
й сти смешанных вод, не попавших в систему Северо-Атлантиче- 
ит, ского течения. Всякое изменение режима холодных вод Л, отра- 
7’ } зившись так или иначе на тепловом режиме Северо-Атлантического 
ря с течения АД, неминуемо должно распространиться вдоль сту А, 

т Ро у уходя все дальше и дальше от района смешения Н. Попав в Арк- 
ре Иа тический бассейн, такой «импульс» изменит равновесие между 
1 ог с! & вторгающимися теплыми водами и дрейфующими на поверхности 
А ре льдами. В свою очередь изменение ледовитости повлечет за собой 
веткой Я изменение режима холодных струй (Л. Оно скажется в районе 
205 


9 


642106 щ.12°503.д. 629546 щ.12947'3. 
‚. т т 


д. 62230'с..08°28'3.д. 

: о 
о 

35,2 


т т и т 


и 


200 


т 
—_ 


` 
` 
_ 


д 
> 
= 
РЕ 
1 
1 
| 
1 
С 
й 
ы 


Ру 
Риге 28 Изменений температуры (6) м солености (а) придопных вод 
в 1959—1963 гг. (по Грассхоффу [9\): 
Шитриховкой показан диапазон колебаний. 
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Рис. 7.8. Изменения температуры (6) и солености (а) придонных вод в Фареро-Исландском проливе 
в 1959—1963 гг. (по Грассхоффу [9]. 


Штриховкой показан диапазон колебаний. 
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Рис. 7.9. Междугодичные колебания расхода Гольфстрима (1) (по данным гидрологических разрезов «Ат- 


лаитиса») и высот уровня у Майами (2) и Чарлстона (3) (по данным самописцев уровия) за 1937— 
1940 гг. (по Айслину [10]). 
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Рис. 78. Изменения температуры (6) и солености (а) придонных вод в Фареро-Исландском проливе 
в 1959—1963 гг, (по Грассхоффу [9]). 
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Рис. 7.8. Изменения температуры (6) и солености (а) 


в 1959—1963 гг. (по Грассхоффу [9]. 
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Рис. 7.9. Междугодичные колебания расхода Гольфстрима (1) (по данным гидрологических разрезов «Ат- 
лантиса») и высот уровня у Майами (2) и Чарлстона (3) (по данным самописцев уровня) за 1937— 
1940 гг. (по Айслину [10]). 
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ежиме теплого Северо-Атлантического течения 


я Н на 
смешени г. Шулейкин описывает приближенно следующей 


ит. д. Этот процесс 
системой уравнений: 


1 —т(9— 0; 
49 —и (1), @.) 


С 


где / — количество льдов В Арктическом бассейне; @ — теплозапас 
Северо-Атлантического течения; т и п— коэффи: 
циенты пропорциональности, определяемые экспе- 


риментально. р 
Период такой колебательной системы определя- 


ется из соотношения 


АР 
Биг © (7.2) 


Согласно модельным экспериментам Ершо- 
вой (см. [12]), этот период равен приблизительно 
3,5 года. 

Несколько иную схему автоколебаний в системе 
североатлантической циркуляции построил Дува- 
нин [13], предположив, что все основные океанские 
течения этой системы усиливаются или ослабе- 
вают синхронно, причем усиление циркуляции 
приводит к проникновению положительных анома- 
лий температуры воды в области теплых течений 
и отрицательных аномалий в области холодных 
течений, а это должно приводить к усилению 
зональной циркуляции атмосферы, которое в свою 
очередь вызовет еще ббльшую интенсификацию 
ма океанских течений. Наконец, допускается, что при 
тельной бь максимально усиленной циркуляции положитель- 
мы  Атланти НЫ (отрицательные) аномалии температуры про- 
ка — Арктиче- НИКНУТ уже в области холодных (теплых) течений, 
с. бассейн и Циркуляция начнет ослабевать. Это повлечет 

вЫ за собой такое изменение атмосферных процессов, 
которое приведет к еще большему ослаблению 
: течений в океане. При максимально ослаблен- 
нои циркуляции накопление тепла в области теплых течений 
и холода в области холодных течений создаст условия для по- 
вторения цикла, так что должны возникать долгопериодные 
колебания интенсивности атмосферной и океанской циркуля- 
ции. Эту гипотезу Дуванин проверил на электромеханической мо- 
дели. Имитация на такой модели условий, свойственных Северной 
Атлантике, воспроизвела автоколебательный процесс с периодом, 
в пределах 4—7 лет. 

Изменчивость северотихоокеанской циркуляции. Уда [14], ис- 

пользуя ряды наблюдений за температурой воды у берегов Японии 
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р колифорния за. пернодов 19 по 1941 г., установил, что между- 
годичные изменения в западной и восточной частях этой циркуля- 
ционной системы происходят со сдвигом по фазе в 3—4 года 
(время оч ыы < температурной аномалии по южной ветви цир- 
куляции). ри этом с японской стороны эти изменения связаны 
со вторжениями тепловых аномалий, а с американской — аномалий 
холода. Основной причиной междугодичной изменчивости северо- 
тихоокеанской циркуляции Уда считает крупномасштабные флюк- 
туации интенсивности и положения сибирского максимума, алеут- 
ского минимума и гавайского максимума атмосферного давления 
в зимний период. Крупномасштабные изменения адвекции проме- 
жуточных субарктических вод, по мнению Уда, также могут сти- 
мулировать междугодичную изменчивость северотихоокеанской 
циркуляции. 

Ичие [15] по данным изменения широты северной границы Ку- 
росио, частоте и силе меандрирования течения, а также по вре- 
мени появления и исчезновения циклонического водоворота к югу 
от Японии обнаружил периоды междугодичной изменчивости Куро- 
сио 4,5 и 9—10 лет, причем период 4,5 года обнаруживается в из- 
менениях широты северной границы Куросио, а период 9—10 лет — 
в изменениях квазистационарного циклонического водоворота. Оба 
эти процесса Ичие объясняет крупномасштабными флюктуациями 
атмосферной циркуляции над северной частью Тихого океана. Фу- 
куока [16] методом периодограмманализа средних месячных тем- 
ператур воды в деятельном слое океана в системе течений Куриль- 
ского (Оясио) и Куросио обнаружил периоды 2—3, 5—би 9— 
11 лет; так же, как Уда и Ичие, он связывает многолетние колеба- 
ния в тепловом режиме системы северотихоокеанских течений 
прежде всего с многолетними изменениями атмосферной циркуля- 
ции над океаном. Баталин [17] по изменчивости интенсивности 
меандрирования Куросио обнаружил периоды 3, 4—5, 5—6 и 10 лет. 
По мнению Баталина, эти долгопериодные колебания Куросио 
связаны с колебаниями сибирского, алеутского и гавайского атмо- 
сферных барических центров. 

В работе Корта [18] приводится попытка изучения междуго- 
дичной изменчивости северотихоокеанской циркуляции по данным 
глубоководных гидрологических наблюдений на стандартных океа- 
нографических разрезах через Куросио и Калифорнийское течение. 
По мнению Корта, достаточно репрезентативным индикатором 
изменчивости адвекции тепла морскими течениями, не требующим 
знания характеристик турбулентного обмена в океане и скорости 
течения (непосредственные измерения которых начали широко про- 
водиться только в последние годы), является теплосодержание 


О, рассчитываемое по формуле 
о—ер | [т, Бава, (1.3) 
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где с— теплоемкость воды; #, Ё — глубина и ширина течения; $ — 


площадь сечения потока. 
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Рис. 7.11. Годовые и сезонные колебания теплосодержания Щи | 
в поверхностном (а), деятельном (6) и бароклинном (в) слоях а 
океана на разрезе Сиономисаки (по Корту [18]. пад 
Чи 
© 
средние годовые (жирная линия) изменения теплосодержания } од 
в верхнем 10-метровом слое (а), в слое 0—200 м (6) и 0—1000 м их 
(в). Глубина 1000 м на данном разрезе приблизительно соответ- И 
ствует нижней границе течения Куросио или глубине бароклинного | ед, 
слоя океана в данном районе. Анализ полученных результатов Зее 
показывает, что колебания величины теплосодержания в ых дем За 
(0—10 м) и деятельном (0—200 м) слоях океана имеют резко дер 
о 
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аженный сезонный ход с годовы 


жимом солнечной радиации; средние годовые значения теплосодер- 
жания в этих слоях обнаруживают междугодичные изменения, но 
амплитуда их значительно меньше, чем у сезонных колебаний 
Изменения же теплосодержания в бароклинном слое океана (до 
глубины нижней границы течения Куросио) своей главной состав- 
ляющеи имеют междугодичные колебания с амплитудами больше, 
чем у сезонных колебаний. Период междугодичных колебаний теп- 
лосодержания бароклинного слоя ориентировочно (из-за краткости 
ряда глубоководных наблюдений) может быть оценен в 5—7 лет, 
цто весьма близко к периодам, полученным другими авторами, и 
удовлетворительно согласуется с периодом обращения водных масс 
в северотихоокеанской системе течений. Крупномасштабные коле- 
бания адвекции тепла течением Куросио приводят к изменениям 
средней температуры бароклинного слоя океана в районе этого 
течения на 3—4® С. 

Расчеты междугодичной изменчивости теплосодержания в Ка- 
лифорнийском течении по этой же методике дали период 5—6 лет. 
Сравнение Куросио и Калифорнийского течения показывает, что 
экстремальные значения теплосодержания Куросио у берегов Япо- 
нии наступают в среднем на 4—6 лет позже, чем Калифорнийского 
течения. Этот сдвиг во времени почти на 2 года больше времени 
движения водных масс (а следовательно, и температурной ано- 
малии) по южной ветви системы северотихоокеанской циркуляции. 
По-видимому, эти два года уходят на формирование температур- 
ной аномалии в бароклинном слое океана в районе Калифорний- 
ского побережья. Если учесть обнаруженную Фукуока [16] связь 
между широтным положением оси или северной границы Куросио 
(в зоне полярного океанологического фронта) и положением мак- 
симума скорости западных ветров, то автоколебания океанской 
и атмосферной циркуляции в северной части Тихого океана можно 
изобразить схемой, показанной на рис. 7.12. Здесь в кольце цир- 
куляции указано время обращения температурных аномалий по 
южной и северной ветвям; в области, ограниченной пунктиром, — 
продолжительность формирования положительной температурной 
аномалии в районе восточной ветви циркуляции; у пунктирных ли- 
ний в северо-западном углу схемы — время сдвига между широт- 
ным перемещением северной границы Куросио (или полярного 
океанологического фронта) и зоны максимальных скоростей за- 
падных ветров к северу при увеличении скорости Куросио и к югу 
при ее ослаблении; в северо-восточном углу схемы — средняя про- 
должительность переноса холодных воздушных масс от арктиче- 
ских районов к тропикам. 

а нополижани океана и атмосферы здесь я 
представить себе таким образом. С возрастанием теплового он 
действия океана на атмосферу в зоне северотихоокеанского к 
лярного океанологического фронта (при максимальном ет 
держании в течении Куросио 
переноса в атмосфере увеличивается. 
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м периодом, обусловленным ре- 


) интенсивность западно-восточного 
Происходит это потому, что 
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нта, или, что то Же самое, оси те. 
Е продаже еее тя п атмосферы те 
ния Куросио, ее я между ним и арктическим фронта» 
ный фронт, и р езультате чего меридиональные градиенты атуд. 
сокращается, р в этом районе увеличиваются. Усиление за. 
ео переноса в северной части т о аввь 
и Е интенсификации холодного пон ел В ре. 
зультате чего в восточной части тропическ ждая отрица кра 
начинают накапливаться холодные воды, порожд рицательную 


Рис. 7.12. Схема крупномасштабного взаимодейст- 
вия северотихоокеанской циркуляции с западным 
переносом в атмосфере (по Корту [18]) 


аномалию в теплосодержании северотихоокеанской антициклони- 
ческой циркуляции. Охлаждение поверхностных вод в восточной 
части океана (вследствие выноса с севера холодных водных и во03- 
душных масс) создает условия для преобладания в этом районе 
сухой, малооблачной погоды и тем самым для более интенсивного 
прогревания вод увеличившимся притоком солнечной радиации. 
Так начинает формироваться новая о положительная аномалия 
в теплосодержании северотихоокеанской циркуляции. Полный 060- 


рот такой температурной аномалии в системе северотихоокеанской 
циркуляции, как это было указано выше, происходит в среднем 
за 6 лет. 


Влияние изменений теплосодержания бароклинного слоя оке- 
ана на тепловой режим нижних слоев атмосферы происходит со 
значительным сдвигом во времени. Теп 


океана флюктуирует почти 
одновременно с изменением теплосод. 
мосферы. Когерентность между ними равна 0,87--0,90 при сдвиге 
фаз ф=—2,5--7,1° (т. е. изменения теплосодержания в нижнем 
слое атмосферы несколько опережают ‘изменения теплосодержания 
в поверхностном и деятельном слое о 


кеана). Таким образом, иИЗ- 
менчивость температурного режима поверхностно споря океана 
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определяется изменениями тепло 
мосферы, что вполне согласуется 
нии меридионального переноса те 
пературный режим поверхности 
проливает некоторый свет на пр 
ных аномалий на больших пло 
женных в последнее время ря 
если тепловой режим деятель 
деляется внешним теплообор 


зом балансом солнечной радиации, то и изменения температур- 
ного поля в поверхностных слоях океана должны быть крупно- 
масштабными. Планетарный характер имеют также и другие 
атмосферные процессы, действующие на поверхность океана (ат- 
мосферная циркуляция, облачность, осадки). Отсюда вполне по- 
нятно, почему в океанах есть обширные акватории, занятые срав- 
нительно быстро развивающимися положительными и отрицатель- 
ными аномалиями температуры воды в поверхностных слоях. 
В глубинных же слоях океана доминирующая роль в перераспре- 
делении тепла принадлежит течениям, и поскольку скорость оке- 
анской циркуляции на два порядка меньше скорости атмосферной 
циркуляции, то влияние адвекции тепла течениями на теплообмен 
между океаном и атмосферой проявляется медленно, и оно суще- 
ственно только для длиннопериодных процессов. 

Явление Эль-Ниньо. Океанологами накоплена многолетняя ин- 
формация по так называемому явлению Эль-Ниньо — аномальному 
продвижению теплых экваториальных вод (южной ветви Межпас- 
сатного противотечения) далеко на юг вдоль побережья Южной 
Америки (в 1941 г. до 15° ю. ш.) при ослаблении юго-восточного 
пассата. Такие глубокие вторжения теплых вод резко меняют океа- 
нологические и метеорологические условия в прибрежных районах 
Перу и Чили и приводят к массовой гибели холодолюбивых про- 
мысловых рыб в этих районах, катастрофическим ливням и штор- 
мам разрушительной силы. На рис. 7.13 показан многолетний ход 
температуры воды около пункта Пуерто-Чикама (Перу) и атмо- 
сферного давления в Джакарте. Максимумы положительных ано- 
малий температуры воды, показанные на этом рисунке, м 
ствуют моментам наступления Эль-Ниньо. Они Е 1 я 
1926, 1930, 1932, 1939—1941, 1943, 1951, 1953 и 1957—1958 = ‚- 
ким образом, периоды проявления Эль-Ниньо составляют 2, 


5 и 8 лет. 

В связи с явлением 5. , 
ствия между атмосферной и оке - 
летней я предложил Бьеркнес [20]. В ре ети 
зоне Тихого океана наблюдается существенный траоваруй ря 
контраст (до 8°С) между западными и восточными я 
тественно, что он является причиной такого же рн = пре 
атмосфере над океаном. В результате этого для д и 
ляции атмосферы характерно опускание воздуха н Е 
риальной зоны и подъем на западе. Такие движе а 


м Эль-Ниньо интересную модель взаимодей- 
нской циркуляциями и их много- 


ено в атмосферной , 
куляции, преоретечеы ыы ое едет к усилению экваториального 
ккного пасбатов, Этот Птигающего своего максимального раз 
т в восточной половине о оли ВЕ рекочелни 
при усилении пассатов усиливается эква .1 мт = 
бинных вод и увеличивается температурны о мен. 
падной и восточной частями экваториальной о умен 
пассатов ослабевает и экваториальный подъем пиры ан 
к уменьшению температурного контраста вдоль Э р ной 
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Рис. 7.13. Многолетний ход среднемесячных значений температуры воды 
у Пуэрто-Чикама (1) и атмосферного давления в Джакарте (2) (по Бер- 
лаге 


зоны, развитию конвергенции теплых поверхностных вод с севера 
и юга в экваториальной зоне и, как следствие, к ускоренному ос- 
лаблению пассатов. Ослабление пассатных ветров способствует 
накоплению холодных вод в восточной части экваториальной зоны 
за счет Перуанского течения и подъема вод у берегов Перу и Чнли. 
Накопление холодных вод в восточной части экваториальной зоны 
снова приводит к обострению температурного контраста, и цикл 
возобновляется. 

Описанный процесс взаимодействия океана и атмосферы в эЭК- 
ваториальной зоне носит автоколебательный характер с периодом 
около двух лет. Однако, как ‘подчеркивает Бьеркнес, на эту про- 
стую схему налагается влияние и других макропроцессов в атмо- 
сфере, в том числе взаимодействие с атмосферной циркуляцией 
в Индийском океане. На экваториальном разрезе атмосферы на 
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НИЯМИ токов на рисунке показана вертика 

я льная атмосферная цир- 
| куляция над экваториальными зонами Индийского И а ем 
| 
| 


м 14 показ ‹ 
} ана : 
м рис. Я схема такого взаимодействия по Бьеркнесу. Ли- 


нов по данным вертикальных профилей ветра, полученных зон- 


цу дированием в пунктах: /— Абиджан, 2 — Найроби, 8 — Гана 
ри у 4 — Сингапур, 5 —о. Кантон и 6 — Богота. При перемещении индо- 
К до- 
что А океанской циркуляции на восток (до 170°3. д.) область тихоокеан- 
ма ского подъема вод резко сокращается. При продвижении тихооке- 
тальк анской циркуляции к западу (до 130° в. д.) усиливается подъем вод 
в экваториальной зоне Тихого океана. 
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Рис. 7.14. Схема взаимодействия экваториальной атмосферной циркуляции над 
$ Индийским и Тихим океанами (по Бьеркнесу [20]): а— ноябрь 1964 г. 
$ З ы б — ноябрь 1965 г. 
оды Указан масштаб скорости ветра. 
в 
ту Вер По мнению Бьеркнеса, именно этот процесс и обусловливает 
@ двухгодичный период в системе взаимодействия пассатных ветров 
| с экваториальными течениями. Периоды колебаний Эль-Ниньо 
с севейй большей продолжительности (4—5 и 8 лет), вероятно, связаны 
д ому й | с круговоротами температурных аномалий в системах северотихо- 
ренй све океанской и южнотихоокеанской антициклонических циркуляции 
500С и воз в океане. С междугодичными колебаниями температурного режима 
ль пили, экваториальной зоны Тихого океана Бьеркнес связывает крупно- 
ерУ я 308 | масштабную изменчивость атмосферной циркуляции в высоких ши- 
ОЙ | ротах Тихого и Атлантического океанов и даже режим дрейфа 
я о льдов в Арктическом бассейне. 
ст № Изменчивость океанологических фронтов. Более или менее си- 
ы я стематическая многолетняя информация имеется только по северо- 
фри и’ тихоокеанскому полярному океанологическому фронту. Амплитуда 
с 9 д. его широтных междугодичных перемещений, согласно Ве 
тей ниям за изотермой 15°С за период 1933—1964 гг., достигает э— 6, 
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в среднем составляет 4—5 лет. Любо. 
тропической зоны Тихого океана ши. 
бтропической конвергенции также до. 


а период подобных колебаний 
пытно, что в западной части 
ротные колебания фронта су 


—6°. 
с и Кисляков [21], используя данные сезонных гидроло. 


гических съемок с судов «Михаил Ломоносов» . «Атлантида» 
в 1968 г. а также данные Дитриха и Муромцева [22], рассмотрели 
ы 
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Рис. 7.15. Среднегодовое положение полярного океано- 
логического фронта в Северной Атлантике в 1958, 1961 
и 1968 гг. (по Россову и Кислякову [21]). 


1 — среднемноголетнее положение изотермы 10° С, по работе [23]. 


[6] 20” 


междугодичные изменения полярного океанологического фронта 
в центральной и северо-восточной частях Северной Атлантики. Они 
показали, что междугодичные колебания положения фронта могут 
быть порядка 200 миль, а сезонные — 100 миль. Линия фронта при 
этом повторяет изгибы меандров Гольфстрима и Северо-Атланти- 


ческого течения. На рис. 7.15 показаны среднегодовые положения 
фронта в 1958, 1961 и 1968 гг. 
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ГЛАВА 


КЛИМАТИЧЕСКИЕ КОЛЕБАНИЯ 


Под климатом океана следует понимать статистический 
режим колебаний глобальных океанологических полей с периодами 
меньше нескольких десятилетий, так что климатическими явля- 
ются характеристики, осредненные по интервалам времени порядка 
нескольких десятилетий. Они сами могут колебаться во времени 
(с периодами больше нескольких десятилетий), характеризуя ко- 
лебания климата. 

При попытках выявить колебания климата в прошлом мы стал- 
киваемся с двумя трудностями. Первая из них заключается в том, 
что измеряемые ныне параметры атмосферы и океана — приходя- 
щая на поверхность Земли солнечная радиация, температура воз- 
духа, атмосферное давление, количество осадков, температура и 
соленость воды в океане, скорость океанских течений — ранее не 
измерялись (и в летописях встречаются лишь качественные сведе- 
ния о засухах, морозах, ледовитости полярных морей и т. п.). По- 
этому приходится использовать непривычные и непрямые данные — 
толщины годичных колец деревьев и годичных слоев некоторых 
осадочных пород (варвитов), исторические и геологические дан- 
ные о длинах долинных ледников, древние террасы на берегах 
морей, остатки тепло- и холодолюбивых организмов в слоях коло- 
нок морских осадков и другие геологические, палеонтологические 
и палеоботанические данные. 

Второй трудностью является возможная нерепрезентативность 
локальных данных и необходимость построения глобальной кар- 
тины климата, для чего тем более не хватает материалов. Вследст- 
вие этих трудностей анализ климатических колебаний требует 
весьма специфических исследований, и мы здесь ограничимся лишь 
немногими иллюстрациями. 

Вся совокупность данных с определенностью показывает, что 
имеют место внутривековые колебания климата, типичным приме- 
ром которых является климатическое потепление в первой поло- 
вине ХХ в., и междувековые колебания, например, происходившие 
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в последние 12 тыс. лет после окон 
чания 

тот" похолодание ти оптимум фены, 
«эпохи викингов» в УШ а климатического в 
тепление в ХУ—ХУ! вь., п вв., похолодание в ХП1-—ХГУ вв или 
риоде» ХУП—Х1Х вв. > В «малом ледниковом ‚> 
океан—атмосфера (прежде т внешние параметры системы 
на внешней границе атмосфе его распределение солнечного тепла 
нентов), а также состав а океанов и конти- 

‚ по-видимому, не изменялись, 


а 
г. 
Стический Е 
ериодами < 
[МИ ЯВЛЯ- ; 
и порядка Е 
)› времени ъ 
ризуя ко- 2 
< 
Е 
мы стал х 
‹ся В ТОМ, $ 
„приходя 
тура 803 
ратура 1 
‘оанее # 
ые се" 1840 
в). 12 1860 1880 1900 1920 1940 1960 
анны Я 0-60%ш ===- 0-60%щ. 
| екотоР в. Рис. 8.1. Отклонения средних пятилетних значений 
кие а рее избранных широтных зон за послед- 
. ‘бере' Г ме их рае в пятилетие 1880— 
к гг. (по Митчеллу [2]). 
) 
ес так 
ГИЯ ь сай о твищырюячре ыы приписывать внутренним 
вно? о. действи ра, т. е. процессам взаимо- 
ии кар вр я океана и атмосферы (допуская тем самым, что внешние 
ной нд и. не определяют климат однозначно, и при фиксирован- 
рой бе в: их значениях система океан—атмосфера может находиться 
и Е а и самопроизвольно переходить от одного 
ь 
/ 50 ср а длительные колебания климата, вероятно, связаны уже 
ее хе м Е внешних параметров. Так, ледниковые периоды по- 
ди рее: —105 лет, имевшие место в плейстоцене, астрономиче- 
и пб еория Миланковича объясняет изменениями распределения 
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ешней границе ие бы возмуще. 
р иствием других планет. олебания кли. 
ния Земли воздеист 
еее 107—108 лет могли быть вызваны изменениями 
конфигурации океанов и материков, т. е. нь материков и 
полюсов. Эти вопросы мы более рассматривать не будем и отсы- 
лаем читателей к книге [1]. | 
Для анализа климатического потепления первой половины 
ХХ века мы располагаем многочисленными данными инструмен- 
тальных измерений характеристик атмосферы и океана (хотя пря- 
мые характеристики взаимодействия океана и атмосферы — потоки 
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Рис. 8.2. Карта изменений средних зимних температур 1920—1930 гг. по 
сравнению с 1900—1919 гг. (по Митчеллу [3]). 


Изолинии проведены через 1°Е, районы похолодания заштрихованы. 


тепла, влаги и количества движения на поверхности океана, 
важные для анализа генезиса потепления, еще не измерялись). 
Но трудности глобального обобщения здесь велики, и разные ав- 
торы предлагают различные интерпретации этих данных. На 
рис. 8.1 приводятся графики повышения средней температуры воз- 
духа в различных широтных зонах Земли в период 1890—1950 гг., 
по Митчеллу [2], показывающие, что наиболее сильно потеплели 
в этот период зимы, и особенно в Арктике. На рис. 8.2 приводится 
глобальная карта потепления зим, по Митчеллу [3], из которой 
видно, что потепление охватило в основном океаны, особенно Арк- 
тику, а на материках, наоборот, наблюдалось в основном неболь- 
шое похолодание; различие во влиянии океанов и материков здесь 
весьма показательно. 

Отметим, что в период с 1910—1915 по 1950—1955 гг. ледови- 
тость Баренцева моря уменьшилась примерно на 20% (начиная 
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клаве 


же с 50-х годов она стала расти). Севе 

- : рная граница ы 
нения айсбергов в Южном океане в период с 1888—1897 по 1954 
1958 гг. сместилась к югу в среднем более чем на 15° широты (по- 


цти на 1700 км). По Буторину [4], урове 
ь нь Ми < 
следние 50 лет поднялся в среднем ы 6 см. рифы ня 


зы моль я климата является состояние общей цир- 
куляц р феры. Дзердзеевский [5], классифицировавший типы 
циркуляции атмосферы над северным полушарием за последнее 
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Рис. 8.3. Скользящие Рис. 8.4. Накапливающиеся суммы ано- 
десятилетние суммы малий годовой повторяемости форм ат- 
ы, дней с меридиональ- мосферной циркуляции \, Е и С и тем- 
ным типом циркуля- пературы воды Т в Северной Атлантике 
№ ции по типизации (по Виноградову [8]). 
окей ) Б. Л. Дзердзеевского 
ались) (арктические вторже- 
р В, ния по двум или 60- столетие, показал, что в период потепле- 
ЗН На ее в °д- ния повторяемость зональных типов цир- 
ных. 807" р \ куляции увеличивалась, а меридиональ- 
Ы Цитируется по [6, 83). И 
У во стр. 265]. ных — уменьшалась (рис. 8.3). Используя 
19 елй несколько иную типизацию форм ат- 
отб мосферной циркуляции Гирса [7], Виноградов [8] установил, что 
зол рой в период потепления вод Северной Атлантики (1925—1955 гг.) по- 
4 ко вторяемость формы \ (западный перенос) уменьшалась, а форм Е 
ино ы восточный перенос) и С (меридиональный перенос) — увеличи- 
и ‘ валась (рис. 8.4). Эти результаты приближают нас к пониманию 
9 механизма климатического потепления. 
ко и Ярким примером междувековых колебаний климата является 


похолодание во время «малого ледникового периода» ХУИ- 


еб 
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ванное Бьеркнесом [9]. Аномалии темпера. 
й Атлантике в этот период показаны на 
жонсону [10]); они были положительными 
ьными в районе Исландии. По 
омалий температуры воды при- 
нальной атмосферной циркуля- 
дь приводит к росту 


ХХ вв., проанализиро 
туры воды в Северно 
рис. 8.5 (по Лэмбу и Д 
в Саргассовом море и отрицател 
Бьеркнесу, такое распределение ан 
водит к ослаблению зимней меридио 
ции в умеренных широтах, что в свою очере 


Рис. 8.5. Аномалии температуры пове 
рхности во, 
риод ЛЬ оенно к Зов редней Е : 
. эмбу и Джонсону [10] (пунктир — по Бьеркнесу 19. $ 


этих аномалий. Развивающееся при этом п 
й охолодание в сев 
ыы могло бы привести к новому ВА а 
р у, если бы, как считает Бъеркнес, аномалии те м 
не сглаживались усиливающейся меридиональной мпературы воды 
лантических вод. Конечно, эта схема является ео ат- 
тому гипотетической, но она интересна как п ЗорвыР ет 
взаимодействия океана и атмосферы, в прин а механизма 
вать длительные и резкие колебания климата ципе могущего вызы- 
Одним из параметров океана, наиболее удобных для выявления 
междувековых колебаний климата, является уровень океана, по- 
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ложения которого в прошлом мог 
местах на варегих и на дне м сриии зн м 
морфологических и геологических признаков, так на по ряду гео- 
террасы, захороненные устья рек и т. п. (в т ие как древние 
ниями их абсолютного или хотя бы относительного в , мия 
бы форма дна и берегов океанов и морей не енг сли 
нем, то, считая, что суммарная масса воды в океанах и < време- 
на суше постоянна, можно было бы приписывать абнжовныя УРКЫЬ 
океана (отступления, или регрессии, береговой линии) р 
тинентальных оледенений, а повышения уровня (т Г И рые 
моря) — их таянию. рансгрессии 


Г] 30 20 10 0 
тыс.лет до н.э. 


Рис. 8.6. Колебания уровня океана. 
1— по Фэйрбриджу 11, 2— по Каррею [12]. 


и берега могут испытывать вертикальные 
тектонические движения, разные в различных местах, причем не- 
которые из этих движений могут быть прямо связаны с процессами 
перехода воды из океанов в континентальные ледники и обратно: 
при поступлении в океан дополнительного количества воды дно 
может оседать под ее тяжестью, а блоки континентальной коры 
оседают под тяжестью нарастающих ледников и поднимаются при 
стаивании последних (такой подъем испытывает, например, Фенно- 
скандия в течение всего послеледникового времени). Поэтому здесь 
необходимы тщательный анализ локальных неотектонических дви- 
жений берегов и глобальные обобщения данных о колебаниях 


Однако и дно океана, 


Уровня океана на различных берегах. 

в Такие глобальные обобщения у ра 
деталях, но все они сходятся к тому, 

в океана был приблизительно на 

Ч ем он поднимался со скорость 
лиматического оптимума» — 5—6 тыс. 


зных авторов различаются 
что 15 тыс. лет тому назад 
110 м ниже современного, 
ю около 2 см в год до времени 
лет тому назад, после чего 
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средняя скорость поднятия Уровня упала бе В год. На 
рис. 8.6 приводятся графики изменений уро на, по Фэйр. 
бриджу [1 и Каррею [12], наглядно показывающие грандиозный 
характер климатической изменчивости Мирового океана. 
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ГЛАВА 


ЧИСЛЕННОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ ЦИРКУЛЯЦИИ ОКЕАНА 


Общая постановка проблемы. В предыдущих главах мы 
видели, что длиннопериодная изменчивость океана формируется 
в первую очередь крупномасштабными процессами (горизонталь- 
ный масштаб порядка 1000 км), хотя, как будет показано, роль 
мелкомасштабных движений, определяющих «турбулентные» по- 
токи количества движения, тепла и соли, также существенна. 
В этой главе мы приведем некоторые соображения о методах тео- 
ретического анализа этой проблемы, сводящихся к численному мо- 
делированию циркуляции океана по образцу гораздо более про- 
двинутого в настоящее время численного моделирования циркуля- 
ции атмосферы. 

Как и при изучении мелкомасштабных и мезомасштабных про- 
цессов в океане, будем исходить из основных законов гидротер- 
модинамики океана: ньютоновских законов движения, уравнения 
сохранения массы, уравнения диффузии соли и уравнения переноса 
энтропии (вместо последнего можно было бы брать уравнение со- 
хранения энергии или уравнение переноса внутреннеи энергии). Ос- 
новной особенностью крупномасштабных движений является их 
турбулентный характер — исходные уравнения должны быть осред- 
нены, и вместо отыскания мгновенных полей океанологических ха- 
рактеристик рассматривается задача определения осредненных 
(в статистическом смысле) полей этих характеристик. Для осред- 
ненных движений справедливы следующие приближения: 

1) квазистатическое приближение. Оно оправдывается в силу 
того, что для крупномасштабных процессов отношение Ве 
ного масштаба к горизонтальному много меньше ей м 
рующий эффект этого приближения уже обсуждался в $ я 

2) приближение Буссинеска, заключающееся в том, что ме 
за исключением члена ар в уравнении движения по ыы - и 
(эффект плавучести), плотность р заменяется на бо А ы форме 
НОСТЬ) и уравнение сохранения массы записывается я 
4@уи=0 (условие несжимаемости, фильтрующее У 
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волны, см. раздел 4.1). Это те пера хорошо оправдывается 
в силу того, что в океане бр/р — 10°; | 

3) так называемое традиционное приближение (см. раздел 4 
при записи силы Кориолиса. Оно оправдывается в силу того, чту 
для крупномасштабных движений [| <|и|. Возможно, однако, 
что учет компонент силы Кориолиса с множителем 20 с05ф ($ 
географическая широта) необходим в узкой экваториальной полосе, 

4) уравнение переноса энтропии приближенно записывается 
в форме уравнения теплопроводности для движущейся среды. Как 
известно, при этом не учитываются адиабатические изменения тем- 


пературы; 6 

5) турбулентные потоки количества движения, тепла и соли, по 
предположению, значительно превышают соответствующие молеку- 0: 
лярные эффекты (которыми полностью пренебрегают при записи 
уравнений); 

6) предполагается, что уравнение состояния океанской воды ме 
можно понимать как соотношение между осредненными зна- дну 
чениями давления р, плотности р, температуры Т и солености 5. ор 
Вообще говоря, это уравнение и для мгновенных значений р, р, Г, чае 
$ известно сейчас лишь приближенно; по-видимому, весьма перс- отв 
пективна форма уравнения, предложенная Эккартом [1]. 

С учетом приближений 1—6 основные уравнения задачи имеют МЫ 
ВИД: ско 

ди [] д д ыы 

и и ти Ш ов ле | 
‚аж 4с03Ф 0^ к 0 1 ® 92 а 8 $— 290 1у— | 
а 1 др КП 
09 с03ф 9% +А; (9.1) Во: 
ДИ 
до и до о д до и2 ИЗЛ 
с И СИИ а Ее ам ме 
Ни, 
29 изш фаза ЭР ; (9.2) а 
роа 9$ ?,› “. 
др Е 
1 ди 1 д 9% -. 4 > 

ас03ф 0^ 5 4с03Ф 05 (06089) Ра; —0; ты 

95 и 0$ 9 05 БОИ м 9.5 ы 
0Е ыы а с0$ $ а. РР ОатЕ 1 ей В, 
ат о мена МТ Та. у: (9.6) р. 
сы 2с08Ф 0^ 9 к РР я 
(9.7) \ 


р==р(Т, $, Р)- 


ка 
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х ель одкддлаяОм 


> 
аа 
|| 
ть Здесь использованы обозначения: 
Ч м | т ее те 
И Е а | тар д(ши 
м, к х 2505$ А 1 асоФф 95 (и’о’ соз? 298 ; (0.8) 
ной > ( ‚. Е 1 Че 1 д 2 
== | т 
АЦ . ; ас0$ф 0% (шо) 40$ ие созФ)-+ 
Среды а т 
| . д (ото) ще 
Че (9 И (9.9) 
Чи 1 О тым 1 9 —— 9 ("5 
тех т а со$ $ 9% (и ь ) | а со ф дФ (5' с05 9+2, (9.10) 
а 1 д тЫ 1 д — ту 
И | "Т’)-! д (®'Т 
тр Записи 9= 4605$ 0% (и т) т 4508%ф 0? (о7Т 05$) Г, (9.11) 
НЫ ды где ^ — долгота (0<^<2л); ф— широта (—л/2<ф=<л/2); а — ра- 
у И не. диус Земли; под и, 9, м, р, р, $ (соленость), Т подразумеваются 
НОС, =  осредненные значения (для простоты письма это никак не отме- 
НИЙ р, С.Г. чается); черта сверху означает осреднение, штрих — пульсации (со- 
есьма перс ответственно скорости, солености, температуры). 
й Граничные условия на дне (2=Н) и на берегах (предполагае- 
дачи имеют мых отвесными) очевидны: прилипание (равенство нулю полной 
скорости на дне и горизонтальной скорости на берегах) и обраще- 
ние в нуль турбулентных потоков тепла и соли. На свободной по- 
в верхности океана должны выполняться кинематическое условие и 
п? три динамических условия (непрерывность давления и касательных 
к поверхности компонент силы напряжения), а также условия теп- 
(.) лового баланса (с учетом притока коротковолновой солнечной ра- 


диации и длинноволновой рассеянной радиации, потерь тепла из-за 
излучения поверхности океана и испарения, контактного теплооб- 
мена с атмосферой) и водного баланса (с учетом осадков, испаре- 

| ния, образования и таяния льда). 
Принципиальной трудностью при анализе крупномасштабных 
процессов в океане является проблема замыкания системы уравне- 


[и ‚ ний (9.1) — (9.7). В настоящее время такое замыкание можно осу- 
ществить лишь путем соответствующей параметризации мелкомас- 
штабных процессов, ответственных за возникновение «турбулент- 

3) ° ных членов Ра, Ре» о, © в системе уравнений (9.1) — (9.7). Обычно 

( м Го, 9, 

полагают: 
мы пн 290 0] Я А 

и АА, (5-2. --- росе @— о де} Атон) 

= А, (1 00229) А Залы 

69 ВА (В оао а) Рае Ана: 998 

| 1 д ры 9.10а 
к «=А; р: А;5-- 92 А;н 5, ( ) 

8 
О Эт (9.11а) 
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Параметры Ах, Ан,... называются т сеня горизонталь. 
ными и вертикальными коэффициентами туроулентного перемеши. 
вания. Эти коэффициенты либо задаются арпоп (оспорены на 
решении модельных задач и некоторых косвенных соображениях), 
либо определяются из дополнительных соотношении (типа урав. 
нения для кинетической энергии турбулентного движения). 

Вид формул (9.8а) — (9.11а), по существу, основан на аналогии 
с процессами молекулярного трения, теплопроводности и диффу- 
зии и некоторых соображениях симметрии (предположение об осе- 
симметричности тензоров обмена см. в работе Каменковича [2]). 
Поэтому, вообще говоря, эти формулы могут и не описывать ряда 
важных процессов. Так, формулы (9.8а), (9.9а) имеют смысл лишь 
тогда, когда заранее известно, что энергия среднего движения 
превращается в энергию турбулентного движения; в этом случае 
А’, Ан>0 (см. обсуждение этого вопроса в монографии Монина и 
Яглома [3, $ 6]). Однако уже сейчас имеются определенные свиде- 
тельства в пользу того, что могут наблюдаться и обратные превраще- 
ния турбулентной энергии в энергию среднего движения (см. [4, 5]). 

Особые сомнения вызывают формулы (9.10а), (9.11а). Хорошо 
известно, что во все сезоны у поверхности океана формируется пе- 
ремешанный, приблизительно однородный по вертикали слой (его 
толщина ^— 100 м). В весенне-летний период (прогрев океана) пе- 
ремешивание осуществляется в основном за счет энергии ветра; 

в этот период толщина однородного слоя й уменьшается (эффектив- 
ное число Ричардсона положительно). В осенне-зимний период 
(охлаждение океана) перемешивание оказывается более интенсив- 
ным, так как к действию ветра добавляется эффект мелкомасштаб- 
ной конвекции; в этот период толщина однородного слоя й уве- 
личивается. Для параметрического описания указанных процессов 
необходимо использовать уравнение для турбулентной энергии, как 
это делалась, например, в работах Крауса и Тэрнера [6] и Китай- 
городского с соавторами (см. [7, гл. 12]). Этот вопрос уже обсуж- 
дался нами в главе 6 о сезонной изменчивости. 

Ниже однородного слоя располагается довольно тонкий слой 
(5—10 м) с резким изменением температуры и солености по вер- 
тикали (особенно в весенне-летний период). Представляется, что 
эффект этого слоя (называемого сезонным термоклином или слоем 
скачка температуры) может быть существенным при изучении 
крупномасштабных процессов. Однако физика формирования этого 
слоя еще недостаточно понята. 

Маловероятно, чтобы указанные процессы можно было бы опи- 
сать формулами типа (9.10а), (9.11а), даже вводя изменение Атн 
по вертикали (и, может быть, сезонные изменения). Поэтому в не- 
которых работах (см., например, [8]) были предприняты попытки 


параметризации вертикального перемешивания, не основанной на 
введении Атн. 


По-видимому, верхний однородный слой в океане должен исследоваться при 
помощи видоизмененных основных уравнений, дополненных некоторыми соот- 
ношениями, приближенно описывающими мелкомасштабные процессы переме- 
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шивания. Так, осреднение по вертикали уравнения 
я исключает из рассмотрения величину Атн, но вводит но - 
толщину верхнего однородного слоя Й, вертикальный В а ЕТ 
и вертикальную адвекцию тепла (обе величины — на нижней ы ри 
одного слоя). Вертикальную адвекцию тепла можно считать м г 
вертикальная скорость в слое скачка, Т. — температура на нЕ м, 
практически постоянная в пределах однородного слоя), если в данной точке 
вода опускается, или ®То (То — температура на нижней границе слоя скачка) 
если в данной точке вода поднимается. Для определения й, 4», То нужны до. 
полнительные соотношения; это, например, интегральное "уравнение баланса 
| турбулентной энергии и некоторые априорные соотношения, приближенно опи- 
Й сывающие рассматриваемые мелкомасштабные процессы (типа формулы Крау- 
<а— Тэрнера [6] 9»/срр=А(Т — То) (01/01), где Л=0, если 01/0#<0, и Л=1, 

ет О а если 91/0Е>0; с» — удельная теплоемкость при р=сопз). 
В основном бароклинном слое океана, вероятно, в формулах (9.10а) и 


(9.6) в пределах однородного 


Я 
я 


2.2 


В Этом ЧН | (9.11а) коэффициенты Аз, Атн, Азт, Ать можно считать постоянными, а в фор- 

фин М \ мулах (9.8а) и (9.9а) не учитывать вертикального турбулентного обмена. 

Нина В качестве верхнего граничного условия для уравнения теплопроводности (9.6) есте- 

В ственно полагать 7 | .=0 =То, где То определяется при совместном анализе верх- 

ТНЫЕ през него однородного слоя, слоя скачка (описываемого параметрически) и баро- 
раще. клинного слоя. 

НИЯ (см. 45). При описанном подходе трудной проблемой оказывается постановка гранич- 

9.1 ). ] ных условий по горизонтали для уравнения теплопроводности, или, другими 

ий словами, учет пограничных течений (см. [9]). 

Пе: Отметим, наконец, что при численном моделировании взаимодействия океана 

кали слой (о и атмосферы важнейшим океанологическим параметром является температура 

ев океана) на поверхности океана Г. — именно этот параметр определяет воздействие океа- 


на на атмосферу. 


Такова общая формулировка проблемы. Рождение теории оке- 
анских течений по праву связывают < классическими работами Эк- 
мана [10, 11], но особенно интенсивно эти проблемы начали разра- 
батываться начиная с 50-х годов. Представляется, что главными 
достижениями теории океанских течений следует признать, во-пер- 
вых, выяснение Штокманом важной роли пространственной нерав- 
номерности поля касательного напряжения ветра В формировании 
океанских течений и в особенности межпассатных противотечении 
в океанах (см. [12, 13]). Во-вторых, это выяснение роли так на- 
зываемого В-эффекта в формировании интенсивных пограничных 
течений у западных берегов океана, данное в пионерских работах 
Свердрупа [14], Стоммела [15], Манка [16]. Эти работы породили 
обширную литературу, посвященную анализу структуры прибреж- 
ных пограничных течений в океане при различных соотношениях 
между вязкими и инерционными факторами (см., например, ра- 
боту [17] и библиографию к ней), проблеме отрыва пограничных 
течений от берега (см., например, [18—20], а также далеко про- 
двинутую теорию меандрирования узких интенсивных течений в от 
крытом океане, уже обсуждавшуюся нами В разделе 5.2. В Е ак 
Это заложенные в работах Линейкина [21], Робинсона и Стоммела 

22], Робинсона и Веландера [23] и других основы теории жи. = 
океанского термоклина, по существу, являющегося термин . 
пограничным слоем в океане (см. недавний обзор ны ка 

]). И наконец, в-четвертых, это разработки тесрии не 
экваториальных противотечений в океанах, объясняющие о 


бенно- 
сти поля течений в предположении заданной арг!ог! вер 


энергии ветра 


тикальной 
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термохалинной структуры океана О ай 


(см. 
[25—27]. моделей позволяет 

Анализ упрощенных теоретических мод ВЫЯВИТ 
главные факторы, формирующие поля те саму температуры, ‹‹. 
лености, плотности и давления в океане. Это, есспорно, Создает 
основу для качественного понимания особенностей иж ЦИ. 
куляции и построения такой модели не ных процессов 
в реальном Мировом океане, которая включала бы все главные 
факторы, обусловливающие структуру этих процессов. Ясно, что 
без современных численных методов и мощных ЭВМ анализ такой 
сложной нелинейной проблемы невозможен, так что модель, о ко- 
торой идет речь, по необходимости должна быть численной. Од. 
нако нельзя упускать из виду, что построение численной модели 
(разностная аппроксимация основных уравнений и т. д.) основы- 
вается на предварительном качественном понимании особенностей 
происходящих процессов. 

В настоящее время в океанологии численное моделирование 
применялось пока лишь для расчетов стационарной (средней го- 
довой) циркуляции океана и ее сезонной изменчивости по задан- 
ным стационарным или имеющим сезонный ход динамическим и 
термодинамическим атмосферным воздействиям. Однако тот же 
общий подход будет применим и для расчетов длиннопериодной 
изменчивости океана по заданным, а затем и определяемым по 
единой модели взаимодействующих атмосферы и океана нестацио- 
нарным атмосферным воздействиям. Именно такой подход должен 
явиться основой прогнозирования долгосрочных изменений погоды. 

Нижеследующий краткий обзор работ по численному модели- 
рованию, не претендующий на полноту, имеет своей целью про- 
демонстрировать возможности современных численных моделей. 
В силу сказанного ‘мы будем обсуждать лишь ‘модели, максимально 
приближенные к реальным условиям, иными словами, учитываю- 
щие сложную конфигурацию береговой черты в Мировом океане 
(например, многосвязность акватории Мирового океана), реальные 
ый рады арт певла т. д ре 
ре м Е < р сть Мирового океана или хотя 

речисленных факторов по отдельности. 


Обсуждаемые ниже работы удобно п аб- 
Ре у. редварительно свести вт 


Стационарные решения. 
й, позволивших выявить важные фак- 
торы, формирующие интенсив . 
берегов океанов. Отметим зд 
дера [29], в которых получе 
очертаний и поля ветра над океаном В й 

г альн вумерная 

циркуляция в Мировом океа = аа 
ями (с учетом его многосв 
как Антарктида) была р 
близкая задача решалась такж 
[32]. В работе Лайхтмана и 
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Однако тот ж 
(линнопериодной 
пределяемым по 
кеана нестацио- 
ПОДХОД ДОЛЖе 
менений погоды, 
енному молот! 


Таблица = ен сводка численных моделей баротропной 
ароклинной циркуляции в океане 


Автор Год Решение 


Саркисян [28] | 1954 | Стационарное 


Веландер [29] 1959 | Стационарное 


Ильин и др. 1969 | Стационарное 


[80] 


Такано [31] 1969 |Стационарное 


Сэг [32] 1969 |Стационарное 


Лайхтман и др.| 1971 | Стационарное 
33 


Каган и др. [34| 1972 | Нестационар- 


ное, сезонная 
изменчивость 


Саркисян [35] 


1966 |Стационарное 


Акватория 


Северная Атлан- 
тика, глубина 
постоянна 


Мировой океан, 
ограниченный 
параллелями 
50° с. ш. и 40° 
ю. ш., глубина 
постоянна 


Мировой океан, 
глубина посто- 
янна 


Мировой океан, 
глубина посто- 
янна 


Мировой океан, 
глубина посто- 
янна 


Мировой океан, 
реальный рель- 
еф дна 


Мировой океан, 
реальный рель- 
еф дна 


Северная Атлан- 
тика, реальный 
рельеф дна 


Прямой паралле- 


Модель | Модель 


Баротропная 


Баротропная 


Баротропная 


Баротропная 


Баротропная 


Баротропная 


Баротропная 


Бароклинная| Диагно- 
стиче- 
ская* 


Бароклинная| Прогно- 


Брай онарное 

оке т и лепипед, моде- стиче- 
лирующий Ат- ская 
лантический 
океан 


Бароклинная| Прогно- 


Брай - онарное | Модель океан— 
о о ы а оаЫ атмосфера; оке- стиче- 
39] ан в форме пря- ская 
мого параллеле- 
пипеда 
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Год Решение Акватория 


Прямой паралле- 


Модель 


Бароклинная| Прогно- 


1971 | Стационарное 
печень < лепипед, модели- стиче- 
[40—42] рующий Атлан- ская 
тический океан 

Кокс [43] 1970 |Нестационар- |Индийский океан, Бароклинная| Прогно- 
ное, сезонная | реальный рель- стиче- 

изменчивость | еф дна ская 
Гилл и Брайен | 1971 |Стационарное | Антарктическое Бароклинная| Прогно- 
[44] кольцо, глубина стиче- 
океана постоян- ская 


Холланд [45] 


на; варьирова- 
лась глубина 
пролива Дрейка 


1971 | Стационарное |Океан в форме 


Бароклинная| Прогно- 


прямого парал- стиче- 

лелепипеда ская 

Саркисян 1972 | Стационарное | Северная Атлан- |Бароклинная| Прогно- 

и др. [46]; тика, реальный стиче- 

Кочергин и рельеф дна ская 
др. [47] 


Везеральд и 
'Манабе [48] 


Холланд [49] 


1972 |Нестационар- 
ное, сезонная 
изменчивость 


Модель океан— 
атмосфера; оке- 
ан в форме пря- 
мого паралле- 
лепипеда 


1973 | Стационарное |В плане океан 


имеет форму 

прямоугольни- 
ка; рельеф дна 
характерен для 
западного по- 
граничного те- 
чения 


Бароклинная| Прогно- 


стиче- 
ская 


Бароклинная| Прогно- 


стиче- 
ская 


* Если при расчете скоростей и уровня плотность считается известной во 


всем океане, то модель называется диагностическо 
ность океанской воды является искомым полем на 
течений, модель называется прогностической. 
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й; в том случае, когда плот- 
ряду с уровнем и скоростями 


ция в Мировом 

циркуля р океане с учетом 

е 

Учет бароклинности океанской во реального рельефа дна. 


ды 
лему из-за необходимости решения резко усложняет всю проб- 


из : трехмерной задачи (см 
Линейкина [50], предложившего замыкать основную И 


ний так называемым : 

ересных численных мены О. ны 
35]. По мнению Саркисяна, важны о 
м в океане, является а о и. 
В ро- 
кЛИННоСТи океанской „воды учет этого фактора существенно 
ТР основная АЕ: оксана или распределение полных 
Е ‚ исследующих влияние этого фак- 
тора, была проведена Саркисяном и его последователями в рамках 
диагностических расчетов уровня или функции полных потоков 
по заданному из наблюдений полю плотности в океане. В последних 
работах Саркисяна и др. [46], Кочергина и др. [47] влияние совме- 
стного эффекта рельефа дна и бароклинности океанской воды ис- 
следуется уже в рамках прогностических моделей; их расчеты по- 
казывают, что учет этого фактора существен во всей толще океана. 
Мы еше вернемся к этому вопросу при обсуждении энергетики 

океана. 

Важный цикл работ по исследованию течений в бароклинном 
океане выполнен Фельзенбаумом с сотрудниками (см. [40—42, 51— 
53]). Конкретные расчеты были произведены для Атлантического 
океана путем введения специальных моделей распределения тем- 
пературы и солености в океане. Тем самым при решении задачи 
определяются лишь зависящие от горизонтальных координат па- 
раметры этих моделей; этот прием аналогичен по своей идее из- 
вестному методу интегральных соотношений в классической теории 
пограничного слоя. 

Наиболее продвинутыми в настоящее время являются численные 
эксперименты с трехмерной моделью океанских течений, осуществ- 
ленные Брайеном с сотрудниками (см. работы [36—41, 45, 48, 49]. 


Модель Брайена исходит из уравнений (9.1) — (9.7), в которых Е), Еф» 6, [@) 
вычисляются по формулам типа (9.8а)— (9.11а). ях. проводятся с о 
ными коэффициентами Ах, Ан, А. Азн, Ать, Атн. Однако > = та 
по времени проверяется условие статической устойчивости ож ыы ыы 
это условие нигде не нарушается, то конвекции нет, и вычислени то жа 
в тех же слоях, где есть конвекция (4с/4=г<0), плотность (или и я 
соленость) полагается постоянной по =, причем эта МоозниЗЯ а Г: Е 
температуре поверхности (в тех экспериментах, где задает р а 
или вычисляется из соотношений типа постоянства теплосодержа ет оы 
жидкости (в тех экспериментах, когда на поверхности океа 
тепла).* Г 

Граничные условия видны из следующих формул: 

на поверхности океана при 2=0 


0 9.42 
и = 0, ван (95, 5 }=—(©, сз), ( ) 
т=Т@, $9, $=500, % 5), (9.13) 


———ыЦЩ 


* Отметим интересное обсуждение этого вопроса в работе Иванова [54]. 


233 


ИЛИ 95 


9Т сне —=—5(Ю—В); 
—Атнта == —Азн`да сэ 914) 
на дне океана 
1, —— 505 =0, = 0, 
92 9г 
9. до 6 мБ 
Ан (5; 5)= (%, 3); (9.15) 
на береговых границах, предполагаемых отвесными, 
т Оливы, 
ОЕ: о, => (9.16) 


: 5 ь 
где (т‚, т.) — вектор касательного напряжения ветра; (ть, То) — вектор при- 
донного трения; П — поток тепла, зависящий от температуры поверхности океана 
и атмосферных параметров; К — осадки; Е — испарение; п — нормаль к бере- 


говой черте. 
Условия (9.12) —(9.16) выписаны для постоянной глубины океана; в случае 


переменной глубины они очевидным образом видоизменяются. Величины (т, 


=) вычисляются по некоторым приближенным формулам, заимствованным из 


теории придонного пограничного слоя, или просто полагаются равными нулю 
(скольжение). Такая формулировка граничных условий на дне удобнее для чис- 
ленного решения, чем условия прилипания; ошибка, по-видимому, мала. 

Заметим, что для нестационарной задачи условие #=0 при 2=0 [см. (9.12)] 
является приближенным: оно отфильтровывает, как мы видели в разделе 4.1, 
поверхностные гравитационные волны, превращает баротропные волны Россби 
в бездивергентные волны Россби (величина искажения мала, см. конец этой 
главы) и практически не меняет внутренних и гироскопических волн. 


В основном модель Брайена применялась пока для расчета 
стационарного состояния океана (при неизменных средних годовых 
атмосферных воздействиях). Это — важный этап исследования воз- 
можностеи модели, поскольку основная масса фактических данных 
нар к распределению средних годовых океанских ха- 

ктеристик. Кратко остановимся на на - 
Е иболее существенных ре 

На рис. 9.1 показаны изолинии функции полных потоков рас- 
считанные по трехмерной модели. Этот рисунок указывает, по-ви- 
димому, на возможности модели в описании отрыва пограничного 
течения от Е: берега океана. Следует отметить усиление 

асхода течения (примерно й 
р ры римерно в 1,5 раза) по сравнению с двумерной 

Представляет интерес расчет вертикальных й 
Отметим резкое усиление ера о ее 
граничного течения. Наконец, на рис. 9.3 представлена вертикаль- 
ная структура пограничного течения у западного бе ет океана 
(теория и наблюдения). Заслуживает упоминания за факт, что 
качественно теория согласуется с наблюдениями (имеется в ви 
эффект концентрации больших скоростей в верхнем слое) Г 

Очень интересным является численное решение задачи атмо- 
сфера— океан, осуществленное Манабе и Брайеном [39]. При 


м, (9.12)] 
деле 41, 
ы Россби 
нец этой 


ньчахдьвАА В 


5 
у 


а бо - 
20,8 -9\ 0,4 
— 0,4 О’ 
ъ | 
(2) 
Е И, 
40 41”) ь 
[> | 
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Рис. 9.1. Изолинии безразмерной функции пол- 
ных потоков (по Брайену и Коксу [37]). 
На поверхности океана задана температура и ветер; 
глубина океана постоянна. Параметры модели вы- 
браны так, что инерционные члены существенны 
в пределах западного пограничного слоя. 


602 


5 90 45° 


Долгота 


Рис. 9.2. Вертикальные профили безразмерной вертикальной скорости и для 
различных районов океана (по Брайену и Коксу [37]). 
Масштаб для ш равен о*а/а(о*=19694/29а, где 4=29А на?/5 969, р 
перепа, поверхности океана а — коэффициент термического - 
в На ети саней ЗКНВЯЙ температура и ветер; глубина океана постоянна. 


Рис. 9.3. Вертикальная структура западного пограничного течения (по Брайену и Коксу [37]. 


а — теоретический расчет, ф=28° с. ш., скорости указаны в безразмерном виде (масштаб о* см. рис. 9.2); б — на- 
блюдения Своллоу и Вортингтона в Атлантике [55], скорости указаны в см/с. На поверхности океана заданы 
температура и ветер; глубина океана постоянна. 


виа а В мол 2) 


ном вид. 
е (масштаб ее см. Рис. 9.2); 6 — на- 


заны в см/с. На пов. 


на постоянна. 


‚ а 


ме: 
сти ука: Е 


убн 


безраз: 
на океа. 


каза: 
тлантике 155. есь 
ветер; гл. 


температура и 


„ скорости у: 
хтона в А: 


$=28 с. м. 


ртин: 


о: 


хмесжим фасчет, 
Слзоллоу м 


а — теофет 
5оледмя 


ешении задачи на границе раздела атмосфера— океан, естественно 
берутся Условия (9.14). Учитывается возможность образования 
льда у поверхности океана, что приводит к некоторой модификации 
словий (9.14); составляется некоторое уравнение баланса, позво- 
ляющее рассчитывать изменения ледяного покрова. На рис. 9.4 


км 


4 
60°сш. 40 20 0 20°юш. `60°с.ш. 4 20 0 20°ю.ш. 
Рис. 9.4. Вертикальный разрез зонально осредненных полей темпера- 
туры (а) и солености (6) (по Брайену [39]. 


Слева указано начальное состояние, справа — рассчитанное стационарное со- 
стояние. Глубина океана постоянна. На свободной поверхности океана заданы 
условия теплообмена и водообмена с атмосферой и ветер. 


сравниваются начальное и конечное (стационарное) состояния оке- 
ана, а на рис. 9.5 представлена меридиональная циркуляция в бас- 
сейне. Обратим внимание на отсутствие зоны антарктической кон- 
вергенции и на тот факт, что воды у Антарктиды опускаются на 
глубину порядка 1—2 км, а не на дно. 

Обсуждаемая модель позволила Гиллу и Брайену [44] иссле- 
довать вопрос о влиянии геометрии бассейна на циркуляцию в 24Н- 
тарктическом кольце (рис. 9.6, 9.7). Существование пролива Дрейка 
ответственно за разбиение одного круговорота воды на меридио- 
нальном разрезе (рис. 9.6 а) на два круговорота (рис. 9.6 6). От- 
метим полученное авторами опускание вод к северу от пролива 
Дрейка (рис. 9.6 6), что может служить моделью антарктической 
конвергенции (см. обсуждение рис. 9.5). Структуры линий тока 
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етим, однако, что в действительно. 
арктической конвергенции захваты, 
е время в модели воды опускаются 


на рис. 9.6 виб подобны. = 
сти опускание вод в АЕ и 
вает слой порядка 1 км; в 


на. : : 
не: нок 02 демонстрирует интересный эффект: в случае мед. 


Я 9.7 в) интенсивность циркуляции воз. 

пролива Дрейка (рис. 3. ) 
аи раза р по сравнению с глубоким проливом Дрейка 
В 9.7 6) (это объясняется формированием сильного меридио- 


нального градиента давления). 


Е ) 
км 60 сш 40 20 0 20`ю.ш. 


Рис. 9.5. Зонально осредненная меридиональная 
циркуляция (по Брайену [39]). 


В единице — 10° мз/с. Глубина океана постоянна. 
На поверхности океана заданы условия теплообмена 
и водообмена с атмосферой и ветер. 


Нестационарные решения. Таких решений получено еще очень 
мало, хотя в принципе построение нестационарных решений не тре- 
бует каких-либо модификаций описанных в предыдущем разделе 
моделей (однако естественно, что объем вычислений и т. п. резко 
возрастает по сравнению со стационарными решениями). 

Начнем с упоминания работы Кагана и др. [34] (являющейся 
естественным продолжением работы [33]), в которой изучается 
сезонная изменчивость двумерной циркуляции в Мировом океане 
с реальными береговыми очертаниями и рельефом дна в зависимо- 
сти от годового изменения атмосферного давления на уровне моря. 
На рис. 9.8 и 9.9, заимствованных из этой работы, в качестве при- 
мера приводятся линии тока интегральной циркуляции для декабря 
и июля. Наиболее отчетливо сезонная изменчивость проявляется, 
как и следовало ожидать, в Индийском океане (этот вопрос обсуж- 
дался уже в главе 6). 

Большой интерес представляет исследование Кокса [43] сезон- 
ных колебаний циркуляции в Индийском океане. На поверхности 
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Рис. 9.6. Зонально осредненная 

меридиональная циркуляция для 

трех форм бассейнов (по Гиллу 
и Брайену [44]. 


Значения = и расходы указаны в без- 
размерной форме. Во всех трех слу- 
чаях граничные условия на поверхности 
океана не меняются; на поверхности 
заданы температура и ветер. 
а — пролив закрыт; б — пролив пол- 
ностью открыт; в — пролив открыт на- 
половину- 


Индийского океана задавались температура Т, соленость $ и каса- 


тельное напряжение ветра (т», то). Сильнее всего в течение года 
меняется ветер, меньше — температура Т; соленость $ бралась не 
зависящей от времени. Эти величины были записаны в виде: 
Т= Т,-+ Т,с0$%; 
(>, 9) (оз, ед -Е(а» 9) соза -- (вуз, 392) Мп“, 


где &— фазовый угол; Т» ТГ». Та, То подбирались таким образом, 
чтобы наилучшим способом соответствовать данным наблюдений 
(рис. 9.10). На жидкой границе области задавались температура 
и соленость (на всех уровнях), а функция полных потоков полага- 
лась равной нулю. 

Модель Кокса вполне удовлетвор 
колебания Индийского океана (рис. 
дробнее на наиболее яркой особенно 


ительно описывает сезонные 
9.11, 9.12). Остановимся по- 
сти — Сомалийском течении. 
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Рис. 9.7. Осредненная по глу- 

бине горизонтальная циркуля- 

ция для трех форм бассейнов 

(по Гиллу и Брайену [44]). 

Значения расходов указаны в без- 
размерной форме. 

а — пролив закрыт; б — пролив 

полностью открыт; в — пролив от- 
крыт наполовину. 


нии этого течения существенную роль играет подъем вод вдоль 
африканского берега, вызванный юго-западным муссоном, и обус- 
ловленное этим подъемом прибрежное «похолодание». Этот эффект 
усиливает  перпендикулярный берегу градиент давления, что 
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Рис. 9.10. Значения на поверхности Индийского океана: касательного 

напряжения ветра (а), осредненного по пятиградусным квадратам и ий 

трем летним месяцам (слева) и трем зимним справа), температуры (б), 

осредненной для лета (слева) и зимы (справа), и солености в) 
(по Коксу [43]. 


16* 


и приводит в силу условия геострофичности к сер вдольбь. 
реговому течению. Оценки Кокса показывают, ь тот бароклин. 
ный эффект является определяющим к ых ай Ей |= к. (основная 
зона формирования Сомалийского течения); у с. Ш. пре. 
обладает баротропный механизм («прижатие» оке О 
рота к западному берегу из-за В-эффекта) (рис. 9.11, 9.13, 9.14). 

Осенью юго-западный муссон ослабевает и меняет свое направ- 
ление на обратное. Сомалийское течение также ослабевает 
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Рис. 9.11. Схематическая картина наблюденных поверхностных течений 

(а— в августе, б— в феврале) и соответствующих течений, рассчитан- 

ных по модели (осредненных по верхнему 50-метровому слою) (8— 

в августе, г — в феврале). Расчет выполнен с учетом реального рельефа 
дна (по Коксу [43]. 


(рис. 9.11, 9.14) и интенсивные течения смещаются к югу. Это 
в значительной степени связано с тем, что из-за изменения зимой 
направления муссона прибрежный подъем вод сменяется более сла- 
бым прибрежным опусканием вод, что приводит к уменьшению 
перпендикулярного берегу градиента давления. Обусловленные 
ветром сезонные колебания Сомалийского течения отчетливо видны 
на рис. 9.15. Фазовый сдвиг между колебаниями скорости течения 
и ветром очень мал (порядка 2 недель). Сезонные колебания тем- 
пературного поля, в значительной степени обусловливающие се“ 
зонные колебания Сомалийского течения, уподобляются Коксом 
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43]. 
внизу. Расчет выполнен с учетом реального 


рельефа дна. 


для зимы (по Коксу й 


Рис. 9.12. Рассчитанные поля температу 


Положение разрезов указано 
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Рис. 9.13. Вертикальная скорость ® + 10° м/с (а), температура Т (6) и соленость $ (в), осредненные за лето в преде- 
лах областей, указанных на вставке; «--» — расположение слоев по вертикали. Справа указаны наблюденные поля 


_ температуры и солености для августа (по Уоррену и др. [56]). 
Расчет выполнен с учетом реального рельефа дна. Рисунок заимствован из работы Кокса [43]). 
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Рис. 9.14. Параллельные берегу (слева) 


(справа) компоненты неадрыь Сомали 


| 
ендикулярные берегу — у 
Ого" Бенни (по Коксу — | 


= = за зиму. Значения рассчитаны по модели: 
м о г рель дн: скорости в см/с. и м 


: генерация колебаний обусловлена подъе. 
Аж ы не а аается горизонтальной А 
и анием. 
а а ар кратко эксперимент Везеральда и Манабе 
[48], осуществленный при помощи модели океан—атмосфера Брай. 
ена и Манабе. Приняв стационарное жа океан—атмосфера, 
рассчитанное Брайеном [39], за начальное, Везеральд и Манабе 

овели интегрирование на 1,5 года, допуская сезонные изменения 
№ притока солнечной радиа- 

4 дин/см? — боем/с ции. На рис. 9.16 указаны 
сезонные колебания темпе- 
ратуры океана на разных 
широтах и глубинах (55, 50, 
100, 300 м). 

Широта 60°: амплитуда 
колебаний температуры за- 
тухает с глубиной; на глуби- 
не 300 м колебания практи- 
чески уже отсутствуют. 
Здесь существенную роль 
играют перемешивание и 
конвекция. Очень интерес- 
но, что средняя сезонная 
УИ Хх УИ! И ШИ температура на поверхности 


Рис. 915. С , будет значительно выше 
ис. 9.15. Сравнение временнбго хода - ме НЕ 
касательного напряжения ветра (1), и- СРеДНеи годовой те рату 


пользованного в модели, осредненной по ГРЫ, полученной путем реше- 
первому разностному слою скорости те- ния стационарной задачи со 
чения (2) и наблюденной скорости тече- средним годовым притоком 
ния (3) (по Коксу [43]. солнечной радиации. Этот 

Все велич — Е ь ь = 
ского ЕрЕта о 1 - нелинейный эффект а 
занной на вставке рис. 9.13. ком обусловлен мелкомас- 
штабной конвекцией и пере 

мешиванием. Действительно, в период охлаждения поверхности 
океана (осень—зима) из-за конвективного перемешивания верхнего 
слоя температура на поверхности океана будет выше по сравнению 
со случаем отсутствия конвекции. Аналогично весной и летом по- 


верхностные слои должны иметь более высокую, чем средняя годо- 
вая, температуру. ` 


ирота 31°: здесь амплитуд: | Й — 
ь да колебаний температуры затуха 
более резко, чем в высоких к 


широтах, поскольку конвекция прони” 
. Естественно, что описанный эффект 
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Рис. 9.16. Изменения во времени зонально осред- 
ненной температуры для различных глубин для 
обоих полушарий на широтах 60° (а), 31° (6), 
3° (в) (по Везеральду и Манабе [48]). 
Средние значения для северного полушария, изображены 


сплошными линиями, а для южного полушария — пунк- 
тирными. Цифры указывают глубины. 


будет меньше средней годовой температуры, полученной при реше. 
нии стационарной задачи. 

Эти особенности температурного поля отчетливо отражаются 
на картине меридиональной циркуляции (рис. 9.17). Средняя се- 
зонная меридиональная циркуляция в умеренных и высоких ши. 
ротах ослабляется (из-за эффекта среднего сезонного потепления 
в высоких широтах и обусловленного этим уменьшения меридио- 
нального градиента температуры), а в тропиках несколько усили- 
вается (из-за среднего сезонного похолодания в экваториальной 
зоне). 

Энергетика океана. Умножая уравнение (9.1) на и, а уравнение 
(9.2) на о и складывая результаты, имеем с учетом (9.3) 


д 2 2 2 2 
и ам (в ЕР) у] -Нарю-Ник, -оЕ,. 
Предполагая берега рассматриваемого бассейна отвесными и 
интегрируя записанное уравнение по всему объему воды У, полу- 
чим в силу (9.12), (9.15) и (9.16) 


= --В-О, (9.17) 


где, если обозначить через >; площадь поверхности океана, смысл 
Е, №, В, Ш расшифровывается следующим образом: Е= 


= (1/5) ИП (00/2) (и?- 9?) 4У — средняя кинетическая энергия 
У 
океана; = (У) п (итд ото) аУ, — средняя работа сил каса- 
р 


тельного напряжения ветра; В= (1/У) [[Тершау — средняя ра- 
у 


бота сил плавучести; р = (1/1) Гавно) У — И — средняя 
У 


диссипация кинетической энергии. В качестве ориентировки ука- 
жем, что для стационарного решения [39] №=0,92 эрг/(см?.с), 
В=— 0,31 эрг/ (см? . с), р=— 0,61 эрг/ (см? . с). 

Следуя _Холланду [57], определим теперь баротропную компо- 
ненту (и, о)горизонтальных скоростей течения как среднее от ис- 


тинных скоростей течения по глубине океана: ‘(и, 9)= 
н 


= (1/Н) | (и, о) 42, и бароклинную компоненту (и, 5) как разность 
0 


истинной скорости (и, 9) и баротропной компоненты (и, 9): 


(@, Э-(и, )—(@, °). Пусть далее Е= (1/5) [ [| [ (©) х 
ко 


Х (и2+ 92) 4У — средняя кинетическая энергия баротропной компо- 
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Рис. 9.17. Линии тока меридиональной циркуляции в океане (по Везеральду и Манабе [48]). 


В единице — 1,0 . 10!2 г/с. 
а — средняя годовая, б — средняя сезонная. 


ненты движения и Е= (ИУ) Го) (12+?) ЧУ — средняя хи. 
У 


нетическая энергия бароклинной компоненты движения. Уравнение 


для изменения Ё легко выводится, если предварительно осреднить 
уравнения (9.1) и (9.2) по гот 0 до Н и затем, умножив осреднен- 


ные уравнения на и ид соответственно, сложить полученные ре- 
зультаты: 


Е м-в, (9.18) 
где член М, обусловлен эффектом нелинейных членов (его точное 
выражение легко выписать); = (1/1) Г (ит ото) 4У! — ра- 

р 


бота сил касательного напряжения ветра при Озролрааном движе- 


нии; В (МУ) ИИ (ин) [= [ сова 42+° | с #2 | 
У 0 
к: 


0 
Н 
и р. (ИХ) [| Дину [и [ага Е а | ву — т. 
У [0 


0 
Вычитая из уравнения (9.17) уравнение (9.18) и используя 
легко проверяемое тождество Е=Е + В, находим 


ем У:--В:--Бь (9.19) 


где №; =— №, !:=!—., В:=В —Вьеи 0: =р— р, (физическая 
интерпретация этих членов очевидна). 

Рассмотрим величину Ве. Поскольку М обычно играет второ- 
степенную роль, то величина В., по существу, и описывает взаимо- 
действие баротропной и бароклинной компонент движения (естест- 
венно, в среднем по всему океану). После простых преобразований 
формулу для В. можно записать в виде 


Н 
в Иен 


У ыы 0ы. 
Хи Ф0\ и па») 4, 


где р’— отклонение давления от гидростатического 
р, — значение р’ на дне океана. 


Из выписанной формулы следует, что если о=соп$ф, то 
н 


давления 9002; 


(ИН) [> 49г=рь и Ве—0 даже при неровном дне; если же р-ё сопз&, 
0 


но глубина океана постоянна, то В. также обращается в нуль. Та- 
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азом, взаимодействие б . 
ким обр аротропной и ба В 
оклин 
кг движения может существовать лишь в р компо- 
с неровным лм (совместный эффект рельефа дна и ежа 
ти океанской воды); если Ве—0, то энергия Е баротропной компо 
ненты движения практически целиком определяется работой №. 
сил касательного напряжения ветра и диссипацией р е 
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Рис. 9.18. Энергетика Индийского 
5 океана (по Холланду [57]). 
а — энергетика  бароклинной  компо- 
49 ненты движения, см. уравнение (9.19) 
и объяснение Е, №, №ь Ву, Бь дан- 
30 ное в тексте; б — энергетика баротроп- 
ной компоненты движения, см. уравне- 
20 ние (9.18) и объяснение Е; а У, В» 
Р., данное в тексте; в — изменения 
| в течение года средней кинетической 
10 энергии Е (см. текст) и средней по- 
= р тенциальной энергии 
Г] м ме ыы ау. 


ии их ии 


Рассмотренные величины были подсчитаны Холландом [57] для 
ряда численных экспериментов. На рис. 9.18 приводится сезонное 
Изменение этих величин для Индийского океана по результатам 
Эксперимента Кокса [43]. Хорошо видно, что потоком энергии №, 
обусловленным нелинейными эффектами, можно вполне прене- 
е.. однако оба потока Ве и № имеют сравнимый порядок и, 

о-видимому, одинаково важны при изучении баротропной компо- 

ненты движения. 

нос собенности численных Модел 
ые схемы для исследован 


ей. Временные масштабы. Раз- 
ия глобальной циркуляции 
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м. например, монографии Ма 
обсуждались в Ее ара роны выше — 
ео с и при построении разностных схем обычно требу. 
м чтобы в адиабатическом случае они ви 
соответствующих законов сохранения (в разно де). 

Существенный интерес представляют оценки характерных вре. 
менных масштабов изучаемой проблемы. Рассмотрим для этого 
кратко волны Россби в океане постоянной глубины (см. раз. 
дел 4.1). 

Поскольку волны Россби низкочастотные, для них хорошо 
оправдывается квазистатическое приближение, и собственные кри- 
вые задачи, описывающей вертикальную структуру колебаний, бу- 
дут =. (©) =со0п$ф, ё.>0 (см. раздел 4.1). Поэтому удобно при изу- 
чении каждой моды ввести понятие «эквивалентной» глубины й„ = 
=1/5е». Можно показать, что любое вынужденное колебание пред- 
ставимо в виде линейной суперпозиции «нормальных» мод — каж- 
дая мода представляет собой колебания однородного слоя жидко- 
сти постоянной глубины Й»„, описываемые приливными уравнени- 
ями Лапласа. Фактически (см. [61]) достаточно брать лишь первые 
две «нормальные» моды: баротропную (поверхностную) и пер- 
вую бароклинную (внутреннюю). Легко оценить, что йо практи- 
чески равно средней глубине океана (4000 м), а А: имеет порядок 
‚ м (это следует из оценок, указанных в разделе 4.1), а также 
из рассмотрения двухслойной модели жидкости (см. [62]). 

В основном нас интересуют волны с горизонтальными волно- 
выми числами ^ — 21/1000 км (числа т, п на сфере порядка 10). 
При таких длинах волн можно найти асимптотическую формулу 
для собственных кривых 2-го типа приливных уравнений Лапласа 
(подробный ВКБ анализ см. [63]). Эта формула имеет вид 


В Вы И 
ЛЬ, 


где В — широтноё изменение параметра Кориолиса (заметим, что 
точно такую же формулу мож 


но получить в приближении В-пло- 
скости). 


Так как 2» (®) =1/5й» = сопз+, то из (9.20) сразу следует дис- 
персионное соотношение для волн Россби 


(9.20) 


ый ВАх 
а т ЧА. .21 
: ЛЕ, вы 
По существу, дисперсионные к ивые для ис. 
4.1.5 построены по этой формуле. ь праны 


о дм В ов Во 929) 
* ЖА + ЛА, 

Начнем с баротропной волны Россби. Естественно считать, что 

волновые числа А», Ёу определяются характерными горизонталь- 

НЫМиИ масштабами внешних атмосферных воздействий 
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91/1000 км). Но тогда для баротропной моды член Р/с в зна 
менателе формул (9.21) и (9.22) несуществен*, и ры я 
соотношение (9.21) при фиксированном о представляет собой 
окружность на плоскости К», у с центром в (—В/%, 0) и радиусом 

бо. Вектор групповой скорости направлен по нормали к этой 
окружности в точке (Ех, Ку), и его модуль равен В/Ё?. Так как 
хорда всегда меньше диаметра, то 


Ко < В. (9.23) 


Важность формулы (9.23) подчеркивается Лайтхиллом в его 
обзорной статье [64]. Так, если ® -— Пнеделя, то < 1/100 км. Фор- 
мула (9.23) выделяет класс внешних воздействий, способных воз- 
буждать заметные баротропные движения в океане. 

Вообще вопрос о характерных особенностях внешних воздей- 
ствий является чрезвычайно важным. Вслед за Педлоски [65] и 
Лайтхиллом [61] будем рассматривать почти зональные (А <) 


внешние воздействия. Но тогда и для возбужденных баротропных 
волн № < и 

«= -— < ‚ су=0. (9.24) 
Отсюда если №,=2л/1200 км, то сах 1 м/с. 

Важно отметить, что, согласно (9.24), все волновые пакеты «не- 
сут» энергию к западному берегу океана (интенсификация тече- 
ний у западных берегов океана). Задача о формировании неста- 
ционарных прибрежных пограничных слоев рассматривалась в ряде 
работ [61, 66, 67]. Было показано, что «толщина» %1 нестационар- 
ного пограничного слоя у западного берега океана определяется 
формулой 


1,4 
ЕВЕ: В 


Нетрудно подсчитать, что примерно за неделю после достиже- 
ния возмущением западного берега океана (:=0) «толщина» 
уменьшится до наблюдаемой величины 100 км. Эта оценка спра- 
ведлива и для бароклинной моды. 

Рассмотрим, наконец, бароклинную моду. Так как Ам 
а №., №, определяются внешними воздействиями, то Р/& >»? и 


формулы (5.2.2), (5.2.3) принимают вид: 


ль ВМ 


(9.25) 


—_ 
теле формулы (9.21) обусловлено эффектом 


* Наличие члена ро в знамена 
свободной рые сте- таким образом, приближение твердой стенки (см. раз- 


Дел 4.1) несущественно искажает баротропные волны Р 
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Мы видим, что бароклинные волны Россби распространяются 
практически без дисперсии. В умеренных широтах Сих = 1 см/с; при 
ф=20° св» 10 см/с; при ф=6° сахе=1 м/с. 

Изучение приэкваториального района требует более детального 
описания (поскольку там параметр Кориолиса Г уже нельзя счи- 
тать постоянным) и представляет большой интерес в связи с ис. 
следованиями Сомалийского течения. Такой анализ проведен Лайт- 
хиллом [61|], показавшим, что характерное время формирования 
Сомалийского течения под действием юго-западного муссона со- 
ставляет один месяц. Это время складывается из 3 недель, необ- 
ходимых для достижения западного берега возмущениями от всей 
полосы ‘муссона (зональные размеры —2000 км), и недели, необхо- 
димой для концентрации пришедших возмущений в пограничное 
течение толщиной 100 км (заметим, что характерные групповые 
скорости баротропной и бароклинной волн Россби в приэкватори- 
альной области одинаковы). 

Таковы в общих чертах особенности распространения волн Рос- 
сби в океане (см. также [68]). Естественно считать, что порядки 
скоростей распространения возмущений в океане даются изло- 
женной линейной теории правильно (хотя основные уравнения чис- 
ленной модели нелинейны и содержат диссипативные факторы). 

Вернемся теперь снова к численным моделям; обычно задачи 
решаются методами установления, причем время выхода на уста- 
новившийся режим модели Брайена, вероятно, несколько сотен 
лет. Интересно, что такой порядок времени установления диктуется 
в этой модели поведением поля плотности и легко следует из рас- 
смотрения простого уравнения теплопроводности 0Т/0#— 
— Атн (021/022) =0, #* =Н?/Атн. Эта громадная величина вызывает 
серьезные затруднения при реализации численных экспериментов 
(количество шагов по времени до установления задачи — 100 000; 
для этого необходима недельная работа на ЭВМ типа «0и!- 
уас-1108»). Представляется, что величина {* должна сильно зави- 
сеть от той формы, в которой учитываются диссипативные факторы 
в модели. Однако, по-видимому, время установления не может 
быть меньше того времени, которое затрачивает бароклинная 
волна Россби на преодоление расстояния, равного характерному 
размеру бассейна. Согласно только что полученным оценкам, 
ГР широтах это величина порядка ‘десятков лет (см. 

Неудивительно, что не во всех описанных э 
ена с сотрудниками достигался установивший 
задачи, например, в работе Кокса [43] разбив 
Приводимая из этой работы табл. 9.2 дает хо 
о параметрах счета (добавим, что числ 
6—10). 

В силу наличия узких интенсивных течений, их сезонных изме- 
нений и отрыва от берега, а также большой роли прибрежных 
подъемов и опусканий вод необходимы, по-видимому, разностные 
схемы с переменным шагом по пространству. Для «особых» обла- 
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кспериментах Брай- 
ся режим. Решение 
алось на три стадии. 
рошее представление 
о уровней по вертикали 


Таблица 9.2. Три стадии численного эксперимента Кокса [43] 


: И ш 
НЫЙ Нин В 


Шаги по горизонтали 4.40 22 ао 
| 2. 109 см?/е |2. 10 смс | 5. 107 см/с 
Аь (плотность) 108 см?/с 108 см?/е | 5.107 см?/с 
Атн 1 см2/с 1 см2/с 1 см2/с 


Интервал интегрирования 0—130 лет 130—185 лет | 185—192 года 


Шаг по времени 0,6 суток 0,3 суток 0,1 суток 


и время («Ошуас- 0,2 ч/год 1,7 ч/год 22 ч/год 
1108» 


стей Гилл [69] указывает на необходимость 20-километрового шага 
по горизонтали; поскольку эти области меняют с течением времени 
свое положение в пространстве, весьма перспективными являются 
лагранжевы сетки, «меандрирующие» вместе с пограничными те- 
чениями. Возможны, конечно, и другие решения этой проблемы, 
например, в простейшем случае это сетка Ильина [70]. 

Следует иметь в виду также и другое чрезвычайно важное об- 
стоятельство. В главе 5 мы говорили о том, что синоптические 
вихри в океане обладают весьма существенной энергией. Если бу- 
дет установлено (что вполне возможно, см. [4, 5]), что энергия 
может передаваться от синоптических вихрей к крупномасштабным 
движениям, то потребуется, по-видимому, принципиально иная [по 
сравнению с формулами (9.8а) и (9.9а)] параметризация «турбу- 
лентных» эффектов в океане. Во всяком случае численное моде- 
лирование взаимодействия синоптических вихреи (масштаб, 
100 км) и крупномасштабных течений (масштаб 1000 км) для 
Мирового океана в настоящее время вряд ли осуществимо (из-за 
ограниченных возможностей ЭВМ) *. 
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* — 
(< Заметим, что в атмосфере № = 
ми: Раздел 5.2). Поэтому для атмосферы и © 
оделирование взаимодействия синоптических ви 
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